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Résumé
La situation en Antarctique est complexe. Continent peu connu et isolé géographiquement,
les processus qui contrôlent son bilan de masse et son bilan d’énergie sont encore mal compris.
Dans ce contexte, l’étude de la température de surface connaît un intérêt grandissant de la part
de la communauté scientifique.
En effet, en contrôlant fortement la température de la neige jusqu’à des dizaines, voire des
centaines, de mètres sous la surface, la température de surface influence l’état thermique de
la calotte du plateau antarctique, sa dynamique et, par conséquent, son bilan de masse. De
plus, en agissant sur les émissions de flux thermiques infrarouges et sur les flux turbulents de
chaleurs sensibles et latents, la température de surface est directement liée au bilan énergétique
de surface du plateau antarctique.
L’analyse de la température de surface et l’étude des processus physiques à l’origine de sa va-
riabilité participent à l’amélioration de la compréhension du bilan énergétique de surface, étape
nécessaire pour déterminer l’état actuel de sa calotte et faire des prévisions sur sa potentielle
contribution à l’élévation du niveau des mers.
Ce travail de thèse participe à cet effort en s’intéressant au cycle diurne de la température
de surface et aux différents facteurs contribuant à sa variabilité spatiale et temporelle sur le
plateau antarctique.
Il débute par une évaluation de différentes données entre 2000 et 2012 montrant le bon potentiel
de la température de surface MODIS qui peut dès lors être utilisée comme donnée de référence
pour l’évaluation des modèles et réanalyses. Un biais chaud systématique de 3 à 6°C de la
température de surface dans la réanalyse ERA-interim est ainsi mis en évidence sur le plateau
antarctique.
L’observation du cycle diurne de la température de surface a, quant à elle, permis d’identifier
la densité superficielle parmi ses facteurs de variabilité. Sur les premiers centimètres du manteau
neigeux où se concentrent la majorité des échanges de masse et d’énergie entre l’atmosphère et la
calotte antarctique, la densité de la neige est une donnée cruciale car elle agit sur l’absorption du
rayonnement solaire dans le manteau neigeux mais également sur la conductivité thermique du
manteau et donc sur la propagation de la chaleur entre la surface et les couches en profondeur. La
densité superficielle de la neige présente cependant de nombreuses incertitudes sur sa variabilité
spatio-temporelle et sur les processus qui la contrôlent. De plus, ne pouvant être mesurées qu’in
situ, les données de densité superficielle en Antarctique sont restreintes géographiquement.
Cette thèse explore une nouvelle application de la température de surface consistant à esti-
mer la densité superficielle de la neige via une méthode d’inversion de simulations numériques.
Une carte de la densité superficielle en Antarctique a ainsi pu être produite en minimisant




The antarctic ice sheet is a key element in the climate system and an archive of past climate
variations. However, given the scarcity of observations due to the geographical remoteness of
Antarctica and its harsh conditions, little is known about the processes that control its mass
balance and energy. In this context, several studies focus on the surface temperature which
controls the snow temperature up to tens, if not hundreds, of meters beneath the surface. It
also influences the thermal state of the antarctic ice sheet, its dynamics, and thus, its mass
balance. Surface temperature is also directly linked to the surface energy balance through its
impact on thermal and surface turbulent heat flux emissions. Thus, surface temperature analysis
and the study of physical processes that control surface temperature variability contribute to
the better understanding of the surface energy balance, which is a necessary step to identify
the actual state of the antarctic ice sheet and forecast its impact on sea level rise.
This thesis work contributes to this effort by focusing on the surface temperature diurnal
cycle and various factors impacting spatial and temporal surface temperature variability on the
Antarctic Plateau.
First, an evaluation of MODIS data, done by comparison with in situ measurements, shows
MODIS great potential in the observation of the surface temperature of the Antarctic Plateau
under clear-sky conditions. Hourly MODIS surface temperature data from 2000 to 2011 were
then used to evaluate the accuracy of snow surface temperature in the ERA-Interim reanalysis
and the temperature produced by a stand-alone simulation with the Crocus snowpack model
using ERA-Interim forcing. It reveals that ERA-Interim has a widespread warm bias on the
Antarctic Plateau ranging from +3 to +6°C depending on the location.
Afterwards, observations of the surface temperature diurnal cycle allow an identification of
the surface density as a factor of surface temperature variability. On the topmost centimeters
of the snowpack where most mass and energy exchanges between the surface and atmosphere
happen, density is critical for the energy budget because it impacts both the effective thermal
conductivity and the penetration depth of light.
However, there are considerable uncertainties surronding surface density spatio-temporal varia-
bility and the processes that control it. Besides, since surface density can only be measured in
situ, surface density measurements in Antarctica are restricted to limited geographical areas.
Thus, this thesis also explores a new application of surface temperature by estimating sur-
face density in Antarctica based on the monotonic relation between surface density and surface
temperature diurnal amplitude. A map of surface density is obtained by minimising the simu-
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1.1 Introduction
Dans le système climatique, la cryosphère 1 entretient des liens complexes avec le bilan
énergétique de surface à travers les mécanismes de rétroaction tels que l’albédo de la neige
(Mölg et Kaser, 2011; Van den Broeke et al., 2009), avec le cycle de l’eau en stockant la plus
grande réserve d’eau douce de la planète en surface (Lécuyer et al., 1998; Benveniste et al.,
2001), et, par sa fonte, avec la hausse du niveau des mers et les échanges de gaz en surface
(Vaughan et al., 2013). Elle assimile chaque changement climatique à des échelles de temps
variées, faisant d’elle un sondeur naturel de la variabilité climatique (Vaughan et al., 2013) : le
projet européen EPICA a permis l’analyse d’une carotte de glace record de 3270 m, provenant de
la station franco-italienne Concordia située sur le Dôme C en Antarctique, donnant un aperçu
de l’histoire du climat et de la composition de l’atmosphère au cours des 800 000 dernières
années (Lambert et al., 2008; Parrenin et al., 2007; Wolff et al., 2010).
Dans le passé, la cryosphère a subi de grandes variations climatiques lors des périodes glaciaires
et des variations plus courtes, par exemple durant la période froide du Younger Dryas et du
petit âge glaciaire (Figure 1.1). Les observations actuelles de la cryosphère montre un déclin
de la masse de glace sur Terre consécutif à l’augmentation de la température moyenne de
la surface terrestre, estimée à environ 1°C depuis 1900 (Stocker et al., 2014) et due en grande
partie aux activités humaines (Wong et al., 2014; Barry, 1996). Les effets de cette augmentation
de la température sont particulièrement perceptibles dans les régions situées au Pôle Nord où
le réchauffement observé est environ deux fois plus prononcé qu’ailleurs (Cai et al., 2005) :
augmentation des lacs de fonte sur la banquise arctique et recul important de cette dernière
en été (Schröder et al., 2014), perte de masse amplifiée de la calotte polaire groenlandaise au
cours des dernières années (Rignot et al., 2008),... Les calottes polaires sont les plus importantes
réserves d’eau douce à la surface de la Terre. Même s’ils sont soumis à de fortes incertitudes,
les équivalents en hausse du niveau des mers des calottes polaires, respectivement de 7 m pour
la calotte groenlandaise et de 58,3 m pour la calotte antarctique, illustrent les conséquences
dramatiques qu’entrainerait la fonte partielle ou totale des calottes glaciaires tant au niveau
environnemental, économique que sociétal (Wong et al., 2014; Barry, 1996).
Dans ce contexte, l’évolution récente et future des calottes glaciaires du Groenland et de
l’Antarctique fait l’objet d’un intérêt grandissant de la communauté scientifique internationale.
Cet intérêt est motivé par le risque de la fonte et déstabilisation des calottes glaciaires par le
changement climatique (Cazenave et Llovel, 2010) mais aussi par l’identification et la quanti-
fication des processus témoignant de l’évolution climatique. S’il est entendu que le Groënland
présente depuis quelques décennies un réchauffement, le réchauffement climatique en Antarc-
tique est encore peu marqué et concerne essentiellement la frange littorale de l’Antarctique de
l’Ouest (Vaughan et al., 2003) ; une grande partie intérieure de l’Antarctique est stable, voire se
1. la cryosphère regroupe la neige, les rivières et lacs gelés, la glace de mer, les glaciers et calottes polaires,
la banquise, les sols gelés de façon temporaire ou permanente (pergélisol).
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Figure 1.1 – Variation temporelle de la température depuis 17 000 ans [source : Conference
reignites climate change debate, Philip Foster]
refroidit (Turner et al., 2005). Il est toutefois difficile de quantifier les changements subis par la
calotte antarctique (Joughin et Alley, 2011). C’est particulièrement le cas pour l’Antarctique de
l’Est où se conjuguent deux effets opposés : d’une part, le trou d’ozone renforce le vortex polaire
et contribue à un isolement accru de l’atmosphère antarctique tendant au refroidissement (Ran-
del et Wu, 1999) ; d’autre part, l’augmentation des gaz à effet de serre dans la troposphère et
le réchauffement général de l’océan et de l’atmosphère dans les régions australes circumpolaires
contribuent au réchauffement (Stanton et al., 2013).
La complexité d’analyse vient également de deux réactions antagonistes consécutives au
réchauffement climatique : la fonte de la glace et une hausse de l’accumulation de neige.
Les origines de la fonte de la glace sont encore soumises à débat. L’augmentation de la tempé-
rature de l’air peut mener à une perte de la masse de glace à travers un écoulement direct de
l’eau de fonte dans l’océan (Fahnestock et al., 2002; Shepherd et al., 2003) ou indirectement
en contribuant à la rupture des plateformes de glace flottantes 2, à une accélération de l’écoule-
ment des glaciers, et par conséquent à une augmentation de la décharge de glace dans l’océan.
L’écoulement direct de l’eau de fonte, très visible au Groenland, a une contribution plus faible
en Antarctique (Tedesco et al., 2007; Kuipers Munneke et al., 2012) où une augmentation de
la température de l’air entraîne préférentiellement une fragilisation des plateformes de glace
flottante menant à leur fragmentation et au vêlage d’icebergs tabulaires (Rignot et al., 2004;
Scambos et al., 2004; Pritchard et Vaughan, 2007; Nicolas et Bromwich, 2014).
Le réchauffement climatique peut induire une seconde réaction, opposée à la première, qui se
2. ice-shelves en anglais
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traduit par une diminution du niveau des mers. En favorisant l’évaporation de l’océan qui pro-
voque une augmentation de l’humidité de l’air, une élévation de la température entraîne des
précipitations plus abondantes qui s’accumulent sous forme de neige sur la calotte antarctique.
Ces particularités, conjuguées à la faible densité d’observations in situ et à la difficulté de les
effectuer de manière fiable dans des conditions extrêmes (Genthon et al., 2010, 2011), rendent
difficile la détermination du rôle précis de l’Antarctique dans le système climatique terrestre.
L’Antarctique étant la plus grande réserve de glace sur Terre, il est donc essentiel de surveiller
et comprendre les processus contrôlant les échanges de masses entre sa calotte et l’atmosphère
pour mieux évaluer le changement climatique global et sa contribution à l’élévation du niveau
des mers.
Ainsi c’est à l’étude de ce continent froid, et plus précisément celle des premiers centimètres
de son manteau neigeux où se concentrent les principaux échanges d’énergie et de matière entre
la neige et l’atmosphère (Fujita et al., 2009), que contribuent ces travaux de thèse. Ils s’inté-
ressent en particulier à l’intéraction de deux paramètres physiques : la température de surface
et la densité 3.
La densité est une propriété physique essentielle pour l’étude des processus agissant à la surface
de la calotte antarctique (Sugiyama et al., 2012). Elle permet le calcul du bilan de masse en
surface en donnant des informations sur le contenu en eau solide et liquide de la neige et sur sa
résistance (Judson et Doesken, 2000; Takahashi et Kameda, 2007). Elle impacte également le
bilan énergétique du manteau neigeux à travers, entre autres, son action sur le métamorphisme
de la neige et l’absorption du rayonnement solaire dans le manteau (Bohren et Barkstrom, 1974;
Sergent et al., 1987).
L’objectif est ici de réaliser une estimation de la densité de la neige superficielle du continent
antarctique via une identification des différents facteurs agissant sur la variabilité de la tem-
pérature de surface du manteau neigeux. À long terme ces travaux visent ainsi à améliorer
notre compréhension du bilan d’énergie superficiel du continent antarctique et de simuler plus
précisément les termes qui le constituent.
1.2 L’Antarctique
L’Antarctique (Figure 1.2) est le continent le plus méridional, le plus froid et le plus sec sur
Terre (Fortuin et Oerlemans, 1990; Van den Broeke, 2000). La glace qui le recouvre presque
intégralement (96%), appelée inlandsis, a une épaisseur moyenne de 2 160 m avec une valeur
maximale connue à ce jour de 4776 m en Antarctique de l’est (Lythe et al., 2001). Avec le
bassin sous-glaciaire Byrd situé à une profondeur de 2300 m en-dessous du niveau de la mer,
l’Antarctique est, en faisant abstraction de la glace qui le recouvre, le plus bas des continents
(Campbell et Claridge, 1987). Hormis dans les régions côtières, les précipitations de neige sont




très rares à l’intérieur du continent, en témoigne un taux d’accumulation de la neige inférieur
à 200 kgm−2a−1 (Arthern et al., 2006; Bromwich et al., 2011). Avec le temps, l’accumulation
de la neige se transforme en glace qui, sous l’effet de son poids, s’écoule vers la périphérie du
continent. Cet écoulement, très faible au centre du continent - de l’ordre de quelques dizaines
de centimètres par an-, s’accélère quand on se rapproche des côtes : il atteint une centaine
de mètres par an pour les grands glaciers qui déchargent vers l’océan les glaces continentales
(Rignot et al., 2011).
L’inlandsis se prolonge dans certains régions par des plateformes de glace flottant sur l’océan
Austral et dont les surfaces cumulées peuvent atteindre 1,5 millions de km2. Les trois plate-
formes de glace les plus importantes sont celles d’Amery à l’Est, de Ronne et de Ross à l’Ouest
(Jacobs et al., 1996; Pritchard et al., 2012).
Cette thèse se concentre sur l’étude de l’Antarctique de l’Est, immense plateau qui présente
des caractéristiques uniques d’homogénéité spatiale et de stabilité atmosphérique (Rémy et al.,
1999) simplifiant l’observation satellite de sa surface (Loeb, 1997; Six et al., 2004; Macelloni
et al., 2007) ainsi que sa modélisation. Les observations locales d’une station située sur le pla-
teau, alors représentatives de surfaces étendues, permettent la comparaison avec des données
de plus grande échelle telles que les mesures par télédétection et les simulations de modèles.
Figure 1.2 – L’Antarctique [source : Landsat Image Mosaic of Antarctica]
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Le plateau antarctique est l’endroit du globe où l’on trouve actuellement les températures
les plus basses (Kennedy, 1993; Comiso, 2000), avec un record absolu de -89,2°C à Vostok le
21 Juillet 1983. En moyenne, les températures atteignent un minimum compris entre -80°C et
-90°C sur le plateau antarctique pendant l’hiver austral et un maximum compris entre 5°C et
15°C près des côtes en été. Elles sont le fait de la grande incidence des rayons solaires arrivant
au pôle, de l’altitude, de l’absence de Soleil durant la nuit australe et des effets du fort albédo
de la neige (Rémy, 2003).
Les dépressions atmosphériques pénètrent difficilement à l’intérieur du continent, rendant
l’air très sec et pauvre en aérosols (Tremblin et al., 2011).
Il n’en est pas de même sur les côtes où les chutes de neige peuvent être importantes (taux d’ac-
cumulation de neige supérieur à 300 kgm−2a−1 (Arthern et al., 2006)) et où le vent catabatique
souﬄe fréquemment (Adolphs et Wendler, 1995).
En raison du refroidissement radiatif, une inversion de température quasi-permanente se
développe dans les basses couches de l’atmosphère (Phillpot et Zillman, 1970; Connolley, 1996)
avec une surface majoritairement plus froide que l’atmosphère libre jusqu’à 30-35°C (Van den
Broeke et Van Lipzig, 2003). Sur un terrain en pente, une parcelle d’air donnée est plus froide,
donc plus dense, que sa voisine située en aval à la même altitude mais plus distante de la
surface. Cette hétérogénéité est annulée par la gravité avec un écoulement catabatique qui se
crée le long de la pente. Dans la basse troposphère l’air froid est exporté hors du continent
en suivant la pente de la calotte, tandis que, par continuité, un transport d’air plus chaud des
latitudes moyennes, dirigé vers le sud, s’établit à haute altitude. Ce transport d’air frais au-
dessus de l’Antarctique constitue une des composantes de la circulation méridienne moyenne
qui permet de combler le déficit énergétique de l’atmosphère antarctique King et Turner (1997).
Des mouvements de subsidence au-dessus de l’inlandsis ainsi qu’une ascendance au nord de la
côte s’ajoutent à cette circulation.
L’air froid converge vers les vallées étroites le long des côtes, zones de confluence qui réduisent
la divergence des courants d’air froids et entraînent une augmentation de leur intensité et de
leur persistance. Ce phénomène est notamment visible dans la vallée de la Terre Adélie où les
vents les plus intenses proches de la surface sont observés avec une moyenne annuelle de l’ordre
de 20 ms−1 (Wendler et al., 1997; Parish et Walker, 2006; Van de Berg et al., 2008; Rodrigo
et al., 2012). En Antarctique, la direction des vents de surface varie très peu car elle est essen-
tiellement induite par le vent catabatique dont la direction est principalement contrôlée par la
topographie régionale. Elle est toutefois modulée par l’apparition de forçages synoptiques dus
à des perturbations cycloniques, notamment en péninsule antarctique ou sur les côtes (Rodrigo
et al., 2012).
Les saisons sont aussi un facteur régissant les vents proches de la surface en Antarctique. En
hiver, le vent catabatique est accentué par le refroidissement plus important de la surface en
l’absence de rayonnement solaire. En été, le rayonnement solaire réduit l’effet du vent cataba-
tique, la circulation synoptique domine le bilan de la couche superficielle (Van den Broeke et
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Van Lipzig, 2003).
Le transport de la neige par le vent est un terme important dans le bilan de masse de
surface défini comme la somme des précipitations, sublimation, transport de neige par le vent
et écoulement (Frezzotti et al., 2004; Van Lipzig et al., 2004). À l’échelle du continent, on
estime à 10% de l’apport de neige net la quantité de neige transportée par le vent vers la mer
(Giovinetto et al., 1992). L’impact du vent se traduit également par une compaction du manteau
neigeux. En effet, sous de fortes conditions de vent, le manteau neigeux s’érode (Li et Pomeroy,
1997). La neige est alors transportée et redéposée ailleurs (Lenaerts et al., 2012). Les grains de
neige entrent en collision les uns avec les autres, de sorte que leurs propriétés évoluent : leur
dendricité tend à diminuer alors que leur sphéricité tend à augmenter (Guyomarc’h et Mérindol,
1998; Gallée et al., 2001; Vionnet et al., 2012; Lenaerts et al., 2012). Les particules de petite
taille peuvent s’insérer dans les pores du manteau entraînant une densification du manteau en
surface (Liston et al., 2007). Cette compaction de la neige par le vent est un processus crucial
pour le bilan énergétique de surface dans des régions comme le plateau antarctique où le taux
de précipitation est très faible (Brun et al., 1997; Frezzotti et al., 2005; Groot Zwaaftink et al.,
2013). La neige restant longtemps exposée en surface, sa densité de surface peut atteindre des
valeurs supérieures à 450 kgm−3 sur le plateau (Gallée et al., 2001; Albert et al., 2004; Picard
et al., 2014). Mais actuellement, la densité de surface de la neige ne peut être estimée que par
des observations in situ, autour des quelques bases scientifiques ou lors de traverses, si bien que
sa cartographie n’existe pas encore. La recherche d’une méthode susceptible de produire des
cartes de densité superficielle de la neige sera au cœur de ma thèse, dans le but à plus long
terme de mieux connaître les processus contrôlant la densification du manteau neigeux de façon
à mieux les simuler dans les modèles climatiques et météorologiques.
1.3 Le bilan énergétique de surface en Antarctique
Les échanges énergétiques qui s’opèrent entre l’atmosphère et la surface du continent consti-
tuent le bilan énergétique de surface. Les principaux composants de ce bilan énergétique de
surface sont le rayonnement solaire, le rayonnement thermique infrarouge, les flux turbulents
de chaleur latente et sensible (Brandt et Warren, 1993) (Figure 1.3).
1.3.1 Les flux radiatifs : rayonnements solaires et termiques
Le rayonnement solaire s’étend sur une large gamme de longueur d’onde, de 0,25 à 4 µm,
comprenant l’ultra-violet, le visible, le proche et moyen infrarouge. Quand il atteint la surface,
le flux radiatif solaire, noté SWdown, est en partie absorbé, l’autre partie est réfléchie. Le rapport
entre l’énergie réfléchie par une surface et l’énergie qu’elle reçoit est appelé albédo et varie entre
0 et 1. L’albédo de la neige varie selon le champ spectral. Dans le domaine du visible, il est très
élevé, jusqu’à 0,9 pour de la neige fraîche, induisant une faible absorption de l’énergie solaire.
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Figure 1.3 – Bilan énergétique de surface en Antarctique.
L’albédo peut cependant chuter jusqu’à 0,5 voire moins selon la présence d’impuretés, la
taille des grains (Wiscombe et Warren, 1980) et la teneur en eau liquide de la neige : une
neige sèche aura tendance à mieux réfléchir les rayonnements incidents (Blumthaler et Am-
bach, 1988). Dans le spectre proche-infrarouge, il reste supérieur à 0,5 jusqu’à 1400nm ; au-delà
il ne dépasse pas 0,3.
L’albédo de la neige varie également, autant spatialement que temporellement, en fonction
d’autres paramètres cités ci-dessous.
Les variations quotidiennes de l’angle solaire zénithal (ASZ) impactent l’albédo de la neige.
En effet, plus l’angle solaire zénithal est élevé, c’est-à-dire quand le soleil est bas sur l’hori-
zon, plus l’albédo est important (Carroll et Fitch, 1981; Warren, 1982). Le cycle diurne du
Soleil explique ainsi en grande partie les variations journalières (Pirazzini, 2004) et saisonnières
(Kuipers Munneke et al., 2008; Wang et Zender, 2011) d’albédo observées sur le plateau an-
tarctique. Par conséquent, la quantité d’énergie absorbée par la neige varie, elle aussi, au cours
de la journée et aux cours des saisons.
L’albédo dépend de la couverture nuageuse et de la composition atmosphérique (Choudhury,
1981; Mayer et al., 2005; Flanner et al., 2007). L’eau liquide et la glace ayant des propriétés
optiques très similaires, les nuages filtrent le rayonnement solaire de telle sorte que le flux radiatif
SWdown qui atteint la surface ne contient plus les longueurs d’onde fortement absorbées. Cela
entraîne une augmentation de l’abédo (Wang et Zender, 2011; Abermann et al., 2014) mais
comme les nuages diffusent également le rayonnement solaire, l’angle solaire zénithal apparent
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est modifié. Des études réalisées à Dôme C (Wiscombe et Warren, 1980; Carmagnola et al., 2013)
révèlent que ce second effet tend à diminuer l’albédo pour un angle solaire zénithal supérieur
à 50°, typique en Antarctique. La présence d’impuretés dans la neige, telles que les poussières
minérales, le carbone-suie ou les molécules organiques, peut également impacter l’absorption
du rayonnement solaire (Domine et al., 2008; France et al., 2012) en induisant une diminution
de l’albédo dans l’ultra-violet et le visible (Warren et Wiscombe, 1980). À Dôme C, le faible
taux d’impuretés n’est cependant pas suffisant pour modifier significativement l’albédo (Warren
et al., 2012).
En déterminant la manière avec laquelle la lumière va intéragir avec la neige à l’échelle du
grain, la forme des grains modifie aussi l’albédo.
Enfin, la rugosité de surface peut impacter l’albédo en modifiant l’angle solaire zénithal
apparent (Hudson et al., 2006) et produire des zones d’ombre à la surface (Leroux et Fily,
1998). À Dôme C, la rugosité de surface est assez peu marquée. En raison de son fort contenu
en air, la neige sèche du plateau conduit faiblement la chaleur de telle sorte que la température
de surface s’adapte rapidement aux changements du bilan énergétique de surface. C’est pourquoi
en été l’albédo est un paramètre essentiel du bilan énergétique de surface (Van den Broeke et al.,
2004a).
La présence de neige dans les régions polaires entraîne une réflexion importante du flux
radiatif SWdown vers l’atmosphère : les UV et le visible sont le plus souvent fortement réfléchis
(80 à 90%) alors que le proche infrarouge l’est faiblement (20 à 40%). Le flux radiatif SWdown
non réfléchi qui pénètre dans le manteau neigeux est absorbé (Brandt et Warren, 1993), non
pas par la seule surface, mais sur une épaisseur de quelques centimètres car la neige est un
milieu semi-transparent au sein duquel la lumière pénètre puis est diffusée plusieurs fois avant
de ressortir ou d’être absorbée (Bohren, 1987). L’absorption du rayonnement solaire au sein
du manteau neigeux est essentielle pour le bilan énergétique (Kuipers Munneke et al., 2009)
car elle conduit en particulier à réchauffer le manteau et l’atmosphère de plusieurs degrés
(Flanner et Zender, 2005; Kuipers Munneke et al., 2012). La profondeur de pénétration d’un
rayonnement énergétique dans le manteau neigeux dépend fortement de sa longueur d’onde
(Bohren et Barkstrom, 1974; Warren, 1982; Colbeck, 1989) : les plus courtes longueurs d’onde
pénétrent plus profondément que les grandes longueurs d’onde. Ainsi pour de la neige pure à
Dôme C, la profondeur de pénétration est de l’ordre de 15 cm pour 500 nm et de l’ordre de
3 cm pour 800 nm (Libois, 2014).
Le manteau neigeux, comme la plupart des autres surfaces naturelles, présente une forte
émissivité (~0,98, (Wiscombe et Warren, 1980)), ce qui l’amène à émettre de l’énergie vers
l’espace sous forme de rayonnement thermique infrarouge (noté LWup). En effet, le flux radiatif
LWup est fonction de l’émissivité mais aussi de la température de surface tel que :
LWup = σT 4s (1)
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avec  l’émissivité, σ la constante de stefan-Boltzmann (5,67. 10−8Wm−2K−4 et Ts la tem-
pérature de surface.
L’émission du flux radiatif LWup est localisée en surface dans un couche de quelques micro-
mètres (Warren, 1982) alors que le SWdown est absorbé à quelques centimètres de profondeur.
Ainsi, la partie superficielle du manteau tend à se refroidir, tandis qu’en dessous le rayonnement
solaire réchauffe la neige, créant un maximum de température à quelques centimètres sous la
surface (Schlatter, 1972; Koh et Jordan, 1995) à l’origine de gradients de température pouvant
dépasser 100 K.m−1. En condition de ciel clair, la perte de chaleur due à l’émission du flux
LWup est plus importante en été quand l’absorption du flux SWdown réchauffe la surface. En
l’absence de rayonnement solaire, quand la température devient très basse, le fort gradient de
température présent dans le manteau génère un flux de chaleur depuis les chaudes couches en
profondeur vers la surface et compense en partie la perte de flux thermique infrarouge LWup
(Van den Broeke et al., 2004a). Les nuages présentent une grande opacité au rayonnement ther-
mique infrarouge. À l’exception des plus fins d’entre eux, ils se comportent comme des corps
noirs absorbant la totalité du flux LWup qu’ils reçoivent. L’atmosphère et les nuages émettent
ensuite un rayonnement thermique infrarouge dans toutes les directions dont une partie (noté
LWdown) atteint la surface du manteau neigeux avec une intensité qui dépend principalement
des profils verticaux atmosphériques d’humidité, de nébulosité et de température.
1.3.2 Les flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur latente
Les échanges de chaleur entre l’atmosphère et la surface se font par l’intermédiaire de flux
non radiatifs, les flux de chaleur latente et de chaleur sensible.
La chaleur latente d’évaporation, respectivement de sublimation, est la quantité d’énergie
nécessaire pour transformer une masse d’eau liquide, respectivement solide, en vapeur, sans
changement de température. Elle est consommée ou libérée à la surface de la neige selon le
sens de la transformation. Le flux de chaleur latente, noté LE, est proportionnel au gradient
d’humidité spécifique entre la surface et l’atmosphère, à la vitesse du vent et à la rugosité de
la surface qui génèrent de la turbulence, et à la stabilité de l’atmosphère. En Antarctique, et
notamment à l’intérieur du continent, le peu d’énergie disponible, les températures très froides
qui rendent l’air sec et le taux d’humidité spécifique bas induisent des flux de chaleur latente,
sous forme de sublimation (LE < 0) ou de condensation solide (LE > 0), très faibles.
La chaleur sensible entraîne, contrairement à la chaleur latente, une modification de la tem-
pérature lorsqu’on l’ajoute ou la soustrait, en excluant toute quantité d’énergie correspondant
à un changement de phase. Le flux de chaleur sensible Hs dépend du gradient de température
entre la surface et l’atmosphère, de la vitesse du vent, de la rugosité de la surface et de la stabi-
lité de l’atmosphère. En moyenne annuelle sur l’ensemble du globe, le flux de chaleur sensible à
la surface est négatif, c’est-à-dire que la surface transfère de l’énergie sous cette forme vers les
basses couches atmosphériques. Sur le continent Antarctique, la situation est différente : du fait
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de la forte réflexion des rayonnements solaires incidents et de la perte de chaleur par l’émission
de rayonnement thermique, la surface du manteau neigeux est généralement plus froide que
l’atmosphère, rendant le flux de chaleur sensible positif (Van den Broeke et al., 2005a). Dans
ce cas, c’est l’atmosphère qui apporte de l’énergie à la surface neigeuse sous cette forme.
L’estimation de la contribution des flux de chaleur sensible et latente au bilan énergétique
de surface s’appuie sur la théorie de similitude de Monin-Obukhov. Cette théorie décrit no-
tamment l’influence de la stabilité et de la rugosité sur la variabilité du coefficient d’échange.
Une augmentation de la stabilité induit une diminution du coefficient d’échange (Kondo, 1975;
Blanc, 1985; Blyth et al., 1993). C’est ainsi qu’en Antarctique, la couche limite stable et la faible
rugosité de la surface induisent des coefficients d’échange de flux turbulents très bas (Deardorff,
1968).
1.4 Le manteau neigeux
Le bilan énergétique de surface du manteau neigeux, constitué par les échanges des différents
flux énergétiques décrits précédemment, est fondamentalement lié aux propriétés de surface de
la neige (Wang et Zender, 2011), tel l’albédo dont une faible variation suffit à modifier de
manière significative ses termes. Dans les modèles de prévision météorologique ou les modèles
de climat actuels, les propriétés internes du manteau neigeux telles que la taille des grains,
l’albédo, la conductivité thermique ou encore la densité, sont encore représentés de façon très
simplifiée. Or les fortes variations des propriétés de surface de la neige au cours du temps,
principalement induites par les conditions atmosphériques, ont en retour un impact important
sur l’atmosphère via le bilan radiatif. L’étude de la neige, de sa formation, de ses propriétés
de surface et des processus physiques qui les déterminent, sont ainsi primordiales pour l’amé-
lioration des simulations du bilan énergétique de surface dans les modèles et, par conséquent,
pour estimer correctement l’évolution du manteau neigeux et son rôle dans les rétroactions
climatiques.
1.4.1 La neige, formation et précipitation
La neige est un matériau poreux constitué de glace et d’air dont la température est toujours
inférieure (ou égale) à 0°C. Elle résulte du dépôt de cristaux de glace formés dans l’atmosphère
lors de la condensation de vapeur d’eau arrivée à saturation (Libbrecht, 2005). Pour que le phé-
nomène ait lieu, la saturation en vapeur d’eau seule n’est pas suffisante, la présence d’éléments
microscopiques sur lesquels se produit la condensation est nécessaire, généralement les noyaux
de nucléation Kumai (1976). Lorsque les flocons formés par l’agglomération de cristaux de neige
sont suffisamment lourds pour vaincre les courants ascendants régnant à l’intérieur des nuages,
ils précipitent. Si les températures restent négatives jusqu’au sol, ils se déposent et demeurent
pour constituer le manteau neigeux. Lors de leur chute, les flocons subissent l’influence de deux
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paramètres météorologiques importants : le vent et la température. Le vent agit mécaniquement
sur la structure des flocons ; il favorise les chocs, et par conséquent les cassures, entraînant une
destruction des structures les plus fragiles ; il provoque aussi la soudure des petites particules
entre elles par des ponts de glace. L’ensemble de ces actions induit une densification de la neige.
Si la température de l’air se rapproche de 0°C, les flocons s’humidifient et la densité des flocons
déposés sera beaucoup plus importante, de l’ordre de 100 à 200 kg m−3.
1.4.2 Le métamorphisme de la neige
Le manteau neigeux est constitué d’une succession de couches de neige, de densité et de
granulométrie distinctes, qui subissent chacune une évolution propre. Les cristaux de glace de
chaque couche sont le résultat de transformations thermodynamiques et mécaniques contrôlées
principalement par les conditions atmosphériques passées et présentes ainsi que de la teneur en
eau liquide au sein de la couche : c’est le métamorphisme de la neige (LaChapelle, 1969; Sommer-
feld et LaChapelle, 1970; Raymond et Tusima, 1979; Wakahama, 1968; Hobbs, 1968; Colbeck,
1973). Le métamorphisme a pour conséquence la modifications des propriétés physiques de la
neige, telles que la taille des grains, la densité, la conductivité thermique, la perméabilité ainsi
que l’albédo (Colbeck, 1982). On distingue les métamorphismes de la neige sèche (Gubler, 1985)
de ceux de la neige humide (Colbeck, 1973).
La neige est dite « sèche » si sa teneur en eau liquide est en faible quantité, à savoir inférieure
à 0,1% de la masse (Denoth et al., 1979; Kuroiwa, 1968). En pratique, une neige avec très peu
d’impuretés est considérée sèche si sa température est inférieure à -0,1°C. Au-dessus de cette
température, seule la mesure de la teneur en eau liquide permet de différencier la neige humide
de la neige sèche. La figure 1.4 présente les principales transformations que subissent les grains
de glace ainsi que les facteurs qui les gouvernent.
En cas de neige humide, les cristaux ou grains de neige vont s’arrondir pour former des
« grains ronds » à une vitesse dépendant de la teneur en eau liquide présente dans le manteau.
Dans le cas de la neige sèche, les métamorphoses de la neige sont fonction des différences de
température présentes dans le manteau : le métamorphisme isotherme conduit à la formation
de grains fins arrondis et le métamorphisme de gradient faible ou modéré à la formation de
grains à face planes. Si le gradient thermique est fort (∇T > 20 K m−1) il créera du givre de
profondeur appelé « gobelets ». Dans sa théorie du métamorphisme de la neige sèche, Colbeck
(1983) montre que les différences de température dues aux rayons de courbure des grains restent
très négligeables comparées au gradient de température imposé par l’environnement au manteau
neigeux. Le taux de métamorphisme dépend alors de la température de la neige, de sa densité,
et du gradient de température (Flanner et Zender, 2006; Flanner et al., 2007).
Le plateau antarctique, cas de neige sèche, présente en été des gradients de température
très élevés proche de la surface (Town et al., 2008) provoqués en partie par la pénétration du
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Figure 1.4 – Description schématique des différents types de métamorphoses conduisant à la
formation des principaux types de neige saisonnière, identifiés selon l’ancienne classification
internationale de la neige (Colbeck et al., 1990).
rayonnement solaire dans le manteau (Alley et al., 1990). C’est ainsi que le métamorphisme
de gradient domine le métamorphisme de la neige à Dôme C en été (Albert et al., 2004),
soulignant la nécessité de connaître précisément les profils de température et de densité pour
simuler correctement l’évolution du manteau neigeux.
1.4.3 La densité de surface de la neige
La densité de la neige sèche (notée ρ et exprimée en kg m−3) désigne sa masse volumique.
Elle peut varier entre 20 kg m−3 pour de la neige fraîche très froide et 500 kg m−3 pour de la
vieille neige humide. La glace a une densité égale à 917 kg m−3 à 0°C. La densité de la neige
tombant au sol est liée à la température de l’air et au vent lors de son dépôt : plus la vitesse du
vent est élevée, plus la densité sera importante. Dans le manteau neigeux, la densification d’une
couche de neige dépend du poids des couches supérieures, de l’humidité du manteau neigeux
et de la température de la couche de neige qui impacte la métamorphose des grains (Pahaut,
1976; Albert et al., 2004; Liston et al., 2007) ; une température basse ralentit le processus de
densification quand une température élevée l’accélére (Albert et al., 2004). Le plus souvent,
la densité de la neige croît avec le temps (Verseghy, 1991) et avec la profondeur (Figure 1.5)
mais il existe des exceptions qui peuvent entraîner des instabilités du manteau, susceptibles de
provoquer des avalanches.
La densité du manteau neigeux impacte en particulier sa cohésion (Gallée et al., 2001)
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et ses propriétés thermiques (Sturm et al., 1997). Pour une même valeur de SSA 4 (specific
surface area) et pour un manteau neigeux fin, c’est-à-dire non optiquement semi-infini 5, une
augmentation de densité élève l’albédo dans les longueurs d’onde visibles et proche infrarouges
(Gallet, 2010). L’effet est négligeable dans les longueurs d’onde infrarouge puisque la neige est
quasiment opaque même si elle est réduite à une petite épaisseur. La densité de la neige reste
une donnée difficile à estimer précisément : elle ne peut être mesurée qu’in situ et sa mesure
comporte une part d’incertitude d’environ 10% (Conger et McClung, 2009) ; elle n’est pas me-
surable par télédétection et ses simulations numériques présentent généralement de nombreuses
imprécisions en raison de processus contrôlant la densification de la neige encore peu compris
et mal représentés dans les modèles de neige (Slater et al., 1998).
Figure 1.5 – Profils de densité mesurés durant la campagne d’été 2014-2015 à Dôme C.
Cette thèse a pour ambition de développer une nouvelle méthode d’estimation de la densité
de surface qui s’appuie sur la relation entre la densité de surface de la neige et la variabilité
de sa température de surface, due au lien entre densité et inertie apparente de la neige vis-
à-vis des échanges d’énergie avec l’atmosphère. Cette inertie apparente de la neige est due à
la fois à l’inertie thermique intrinsèque de la neige, quasiment proportionnelle à sa densité, et
à la conductivité. L’inertie thermique de la neige représente sa résistance au changement de
4. La SSA d’un grain de neige est définie comme le rapport entre la surface totale des interfaces air/glace et
sa masse.
5. un milieu optiquement semi-infini se caractérise par une réfléctance qui ne change pas si on augmente
l’épaisseur géométrique, à 1% près
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température lorsqu’intervient une perturbation de son équilibre thermique. La neige contient de
l’air qui en fait un isolant dont la grande inertie thermique est caractérisée par une diffusivité de
l’ordre de 2 à 10.10−7m2s−1. Cette qualité d’isolation thermique sera d’autant meilleure que la
quantité d’air sera importante et donc que sa densité sera faible. La densité de la neige impacte
également sa conductivité (section 1.4.4). En favorisant les échanges au sein du manteau, une
forte conductivité augmente la masse de neige affectée par les variations de la température
de surface, augmentant ainsi l’inertie thermique de la neige vis à vis de ces variations de la
température de surface.
1.4.4 La conductivité
La surface de la calotte antarctique est principalement recouverte d’un manteau neigeux qui
perdure tout au long de l’année. Constitué de glace et surtout d’air, le manteau neigeux est un
milieu poreux capable de conduire la chaleur : les échanges de chaleur se font par conduction
dans les phases gazeuse et solide mais également par diffusion et convection de la vapeur d’eau
dans l’air interstitiel (Yen, 1981; Colbeck, 1993).
Pour étudier la propagation de la chaleur dans un corps, on introduit la conductivité thermique
qui traduit la capacité du matériau à transmettre la chaleur (Brandt et Warren, 1993; Town
et al., 2008). Avec sa faible conductivité et sa faible capacité thermique, les transferts thermiques
entre la neige de surface et le reste du manteau sont lents. L’isolement de la surface du reste du
manteau la contraint à répondre rapidement aux forçages radiatifs en ajustant sa température.
La conductivité thermique effective de la neige keff représente sa capacité à conduire la
chaleur lorsqu’elle est soumise à un gradient de température (Domine et al., 2008). Il s’ensuit
que la conductivité thermique effective de la neige a un effet direct sur le métamorphisme de la
neige, et réciproquement (Sturm et al., 1997; Domine et al., 2011). Elle est également fortement
liée à la densité de la neige. La conductivité thermique de l’air (0,02 W m−1K−1) étant plus
faible que celle de la glace (2,2W m−1K−1), une densité de la neige élevée favorise la conduction
dans le manteau neigeux, une densité de neige faible la limite (Domine et al., 2011).
Une des nombreuses relations reliant la densité de la neige ρ à sa conductivité thermique keff







avec ki la conductivité thermique de la glace pure (2,01 W m−1K−1) et ρw la densité de l’eau
(1000 kg m−3).
La conductivité thermique de la neige est une propriété essentielle du bilan énergétique car
elle contrôle les transferts de chaleur et les flux de masse dans le manteau neigeux (Riche et
Schneebeli, 2013).
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1.4.5 La température de surface de la neige
En Antarctique, la température de surface Ts est un des paramètres les plus importants
influençant le bilan énergétique de surface à des échelles locales et globales. Plusieurs études,
parmi lesquelles Muszynski et Birchfield (1985), ont d’ailleurs mis en avant la relation linéaire
qu’entretient la Ts avec le bilan énergétique de surface.
La connaissance de la Ts fournit des informations sur les variations spatiales et temporelles
de l’état d’équilibre de la surface, de manière directe pour l’estimation des flux thermiques
infrarouges, de manière indirecte pour l’estimation des flux de chaleurs sensibles et latents
(Kerr et al., 2004). C’est une variable particulièrement sensible aux changements des conditions
atmosphériques (vitesse du vent, couverture nuageuse), notamment en hiver en raison de la
forte inversion de température près de la surface (Van den Broeke, 2000; Town et al., 2008).
Ceci est d’autant plus notable à l’intérieur du plateau antarctique en raison de l’absence de
fonte (Comiso, 2000; Picard et Fily, 2006), du peu de mélange au-dessus de la surface, d’une
conduction relativement faible dans les couches de neige et d’une faible capacité thermique de
la neige (Brun et al., 2011).
Si la température de l’air sous abri (typiquement mesurée à 2m au-dessus de la surface et
notée T2m dans ce manuscrit) est souvent préférée à la Ts pour caractériser le climat, elle est
moins appropriée pour étudier le bilan énergétique de surface de la neige. Quand la mesure de
la Ts est disponible, elle est beaucoup plus informative vis à vis de l’état thermique de la couche
limite de surface au-dessus du plateau antarctique que ne l’est la T2m. Au contraire de la T2m,
la Ts affecte directement une partie significative du bilan énergétique de surface principalement
par le biais d’émissions de rayonnements thermiques mais aussi à travers la diffusion de flux
de chaleur sensible et latent dans l’atmosphère et en profondeur dans le manteau neigeux
(Town et al., 2008). De plus, en raison de la forte homogénéité spatiale et de la fréquente et
importante stabilité des basses couches atmosphériques sur le plateau antarctique, un gradient
de température élevé s’établit sur les premiers mètres au-dessus de la surface (Genthon et al.,
2010), ce qui rend la température de l’air très sensible à la hauteur de mesure. Or, en raison de
l’accumulation progressive et irrégulière de la neige entre les visites de maintenance, les stations
de mesure réparties sur le plateau mesurent la température à des hauteurs incertaines (Genthon
et al., 2009).
La Ts, variable pronostique 6 des modèles météorologiques de climat et réanalyses, se diffé-
rencie également de la T2m, diagnostique fait à partir de la Ts et de la température au premier
niveau atmosphérique via des fonctions d’interpolations qui varient d’un modèle météorolo-
gique ou climatique à l’autre. Enfin, sous des conditions météorologiques favorables, la Ts peut
également être mesurée raisonnablement bien par satellite en utilisant l’émission thermique de
surface (Comiso, 1994; Karbou et Prigent, 2005; Picard et al., 2009).
6. Une variable pronostique est gouvernée par une équation pronostique résolue par intégration du temps.
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Des sections précédentes, nous avons fait ressortir l’importance d’étudier et de mieux com-
prendre les processus physiques ayant cours dans les premiers centimètres du manteau neigeux,
où se concentrent les principaux échanges d’énergie et de matière entre la neige et l’atmosphère,
afin de mieux estimer l’évolution du bilan énergétique de surface du continent antarctique. Pour
ce faire, cette étude a choisi de se concentrer sur l’étude de la densité de surface via l’analyse
de la variabilité de la température à la surface de la neige.
En effet, Brun et al. (2011) a montré qu’il était possible de reproduire le cycle diurne du
bilan d’énergie superficiel à Dôme C sur une période de 10 jours consécutifs grâce au couplage
neige/atmosphère de Crocus avec le modèle régional AROME. Ceci n’a été possible qu’en fixant
l’albédo mesuré localement et en ajustant les caractéristiques thermiques de la couche superfi-
cielle de neige liés à sa densité : sur une dizaine de centimètres, les profils de conductivité et de
capacité thermiques sont déduits du profil de densité de la neige selon la méthode développée
par Anderson (1976).
Hélas, le profil de densité n’est pas mesurable actuellement par télédétection et les processus
qui le contrôlent sont peu compris et mal représentés dans les modèles de neige. Ceci limite a
priori les possibilités de simuler précisément le bilan d’énergie superficiel détaillé du plateau
antarctique. Cependant, grâce à plusieurs satellites à orbite polaire porteurs de radiomètres ou
interféromètres infrarouge, la Ts de la neige est de nos jours observée plusieurs fois par jour avec
une grande précision. Sur une vaste bande de latitude (typiquement 80°S à 65°S), il est ainsi
possible, durant l’été austral et par ciel clair, d’observer par télédétection le cycle diurne de
la Ts à haute résolution spatiale. À travers une évaluation de la capacité et de la conductivité
thermique, l’estimation de la densité de surface de la neige de surface à partir d’une analyse du
cycle diurne de la Ts semble alors réalisable. L’objectif de cette thèse est d’explorer le potentiel
d’une telle approche.
Pour cela, une étude de la qualité des différents jeux de données de Ts est réalisée dans un
premier temps. Elle est suivie d’une analyse de la variabilité temporelle et spatiale de la Ts. Des
facteurs agissant sur cette variabilité sont étudiés et leurs impacts sur la Ts quantifiés. Enfin,
ces travaux cherchent à montrer que la Ts peut être utilisée pour estimer la densité de surface de
la neige via une méthode d’ajustement de simulations numériques idéalisées aux observations
de l’amplitude du cycle diurne de la température de surface.
Ce manuscrit s’articule autour de l’évaluation de la Ts sur le continent Antarctique et
son potentiel pour estimer la densité de surface de la neige via une méthode d’inversion des
simulations numériques.
Après cette introduction, j’introduis, dans le Chapitre 2, les principaux outils et méthodes
utilisés. Les observations satellitaires, les outils de modélisation et les mesures in situ visant à
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évaluer la précision des données et méthode sont présentés. Le modèle de neige Crocus utilisé
pour le développement de notre méthode d’inversion est également décrit.
LeChapitre 3 porte sur l’analyse faite des différentes données de Ts et les causes éventuelles
de leurs biais. Ces travaux ont fait l’objet d’un article publié dans The Cryosphere (Fréville
et al., 2014). À partir des résultats de cette analyse, une sélection est faite pour conserver les
jeux de données les plus précis pour la poursuite de cette étude.
Dans le Chapitre 4, l’étude de la variabilité spatiale et temporelle de la Ts est présentée
et se concentre en un point du continent particulièrement riche en observations : Dôme C.
Ce chapitre s’attache à décrire les différents facteurs contrôlant la variabilité de la Ts et leurs
relations. On montre en particulier l’influence de la densité de surface de la neige sur cette
variabilité. A partir de cette analyse, la méthode d’inversion de la relation densité/amplitude
diurne, utilisée pour estimer la densité de surface, est présentée.
Enfin, l’estimation de la densité de surface par inversion de la relation densité/amplitude
diurne est appliquée à l’intégralité du continent Antarctique dans le Chapitre 5. Une analyse
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Chapitre 2 : Outils et méthodes
2.1 Introduction
Ce chapitre introduit les différents outils utilisés pour étudier la Ts ainsi que les méthodes
développées pour la mesurer ou la calculer. Les données satellitaires, MODIS et IASI, sont
présentées ainsi que les mesures in situ. Sont ensuite introduits les outils de modélisation
regroupant le modèle IFS et les réanalyses ERA-Interim du CEPMMT ainsi que le modèle
ARPEGE. Enfin, on décrit le modèle détaillé du manteau neigeux Crocus (Brun et al., 1989;
Vionnet et al., 2012), utilisé dans les chapitres III, IV et V, capable de simuler l’évolution des
propriétés physiques de la neige en prenant en compte la stratigraphie du manteau neigeux.
2.2 Les outils d’observation satellitaire
Les données satellitaires utilisées dans ces travaux proviennent de quatre satellites météo-
rologiques défilants munis de radiomètres qui mesurent le rayonnement électromagnétique émis
ou réfléchi par la Terre (télédétection passive) dans les domaines du visible, de l’infrarouge et
des micro-ondes. Leur objectif est de fournir des informations indirectes sur l’état de l’atmo-
sphère et la surface. Un satellite est dit défilant quand il tourne autour de la Terre sur une
orbite quasi-circulaire passant près des pôles, à une altitude approchant les 700-800 km. Pour
la plupart d’entre eux, l’orbite est héliosynchrone : elle suit le déplacement apparent du Soleil
autour de la Terre, de sorte que tous les points situés sur un même parallèle sont survolés à la
même heure solaire.
Parmi les principaux instruments utilisées sur ces satellites, on retrouve les imageurs et les
sondeurs qui mesurent les rayonnements provenant d’un élément de surface et de l’atmosphère
terrestres.
L’imageur a une résolution spatiale élevée et une faible résolution spectrale permettant une
analyse fine des scènes observées (nuage, surface). C’est le cas de l’instrument MODIS.
Le sondeur possède une moins bonne résolution spatiale mais un grand nombre de canaux lui
permettant d’analyser précisément la répartition du rayonnement selon la longueur d’onde. De
cette analyse en longueur d’onde sont déduits les profils verticaux de température et d’humidité
dans l’atmosphère. Pour répondre à la demande de la météorologie opérationnelle, les sondeurs
gagnent en précision. Disposant d’un grand nombre de canaux, ils offrent une fine résolution
verticale et spectrale. C’est l’objectif du sondeur IASI sur MetOp.
2.2.1 MODIS
MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) est un spectroradiomètre ima-
geur à résolution moyenne installé à bord des satellites Terra, lancé en 1999, et Aqua, lancé
en 2002. Les deux instruments MODIS balaient la totalité de la surface de la Terre en 1 à 2 jours
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Figure 2.1 – Horaires de passage des satelittes Aqua (gauche) et Terra (droite) au-dessus de
l’Antarctique le 26 août 2015.
grâce à leur fauchée transversale d’une largeur de 2330 km. La figure 2.1 montre les horaires
de passages des satellites Aqua et Terra au-dessus de l’Antarctique.
Les différents produits des instruments MODIS décrivent les caractéristiques atmosphériques,
océaniques et terrestres de toutes les régions du monde. MODIS donne, entre autres, accès
à 15 ans de mesures de la cryosphère sur le site du National Snow and Ice Data Center
(http ://nsidc.org/). Les présents travaux utilisent les produits MODIS de la version 5 : Terra
MOD11 et Aqua MYD11. Ils regroupent depuis le 5 mars 2000 jusqu’à aujourd’hui la LST (Land
Surface Temperature) de niveau 2 (L2), le contrôle qualité, les erreurs estimées, l’émissivité en
bandes 31 et 32 estimée à partir du type de couverture du sol, l’heure UTC d’observation et
les coordonnées géographiques. Ces données, d’une résolution spatiale de 1 km et temporelle
de 5 minutes, couvrent le jour et la nuit. Les produits LST MODIS ne sont disponibles qu’en
condition de ciel clair, soit quand aucun nuage n’est détecté. Les valeurs de LST sont alors
produites pour chaque pixel MODIS en utilisant l’algorithme « split-window land surface tem-
perature » de Wan et Dozier (1996) dont le succès dépend de la connaissance des émissivités
en bande 31 (de 10,78 µm à 11,28 µm) et 32 (de 11,77 µm à 12,27 µm). Sur des surfaces
terrestres, l’émissivité spectrale est relativement stable, et donc bien connue, dans le domaine
de longueur d’onde 10,5 µm-12,5 µm où les bandes MODIS 31 et 32 sont localisées. En vue
d’une comparaison avec des sorties de modèles et des réanalyses, nous avons moyenné à l’heure
la plus proche (H-30min ; H+30min) puis projeté les produits LST MODIS de résolution 1 km
sur une grille stéréopolaire à 25 km de résolution. Une fois cette projection réalisée, on se réfère
aux produits LST MODIS sous l’appellation Ts MODIS. Un jeux de données horaires est créé à
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partir de la Ts MODIS en moyennant pour chaque cellule de grille toutes les données de bonne
qualité appartenant à une même heure.
2.2.2 IASI
Le projet MetOp, porté par L’Organisation européenne pour l’exploitation des satellites
météorologiques (Eumetsat) et l’Agence Spatiale Européenne (ESA), regroupe trois satellites
lancés en octobre 2006 et septembre 2012. Un lancement est aussi prévu en 2017. MetOp
embarque 11 instruments, dont IASI. Développé dans le cadre d’une coopération entre le Centre
national d’études spatiales (CNES) et Eumetsat, ce sondeur satellitaire infrarouge à haute
résolution réalise, à bord des satellites européens MetOp-A et MetOp-B, des sondages de la
température et de l’humidité atmosphériques (Cayla, 2001).
Le sondage atmosphérique fait à partir de données satellites repose sur l’interprétation des
mesures radiométriques dans des intervalles spectraux spécifiques à certaines caractéristiques de
l’atmosphère. En se plaçant à proximité des bandes d’absorption de gaz dont la concentration
est connue, les grandeurs physiques associées peuvent être déduites. Pour obtenir des informa-
tions sur les profils de température, on se place dans les bandes d’absorption du C02 (régions
infrarouges vers 15 µm et 4,3 µm par exemple). On suppose pour cela une concentration de
CO2 constante.
Les sondages, destinés à l’amélioration des prévisions météorologiques à moyen terme, sont
réalisés avec une précision absolue de 1 K pour la température et 10% pour l’humidité pour
une résolution verticale de 1 km.
Par ciel clair, l’observation prise par IASI permet de réaliser un sondage de toute l’atmosphère
et d’obtenir des informations sur la surface terrestre (Figure 2.2 (a)). Par ciel nuageux, la pré-
sence de nuages opaques peut bloquer la propagation de l’onde empêchant l’observation de la
surface : seules la partie atmosphérique au-dessus du nuage et la surface du nuage sont sondées
(Figure 2.2 (b)).
La résolution spatiale de IASI est moins fine que celle de MODIS : 12 km au nadir IASI
avec une fauchée plus étroite de 2100 km de largeur. Dans cette thèse, deux températures de
surface IASI sont utilisées : les produits IASI L2 de la température de surface d’Eumetsat (par
la suite désignée Ts L2 IASI) et la température de surface restituée à partir des radiances IASI
(Ts restituée IASI). Les produits IASI L2 de température de surface sur Terre sont produits
de façon opérationnelle par le IASI L2 PPF (Product Processing Facility) développé par EU-
METSAT. La Ts L2 IASI est calculée statistiquement par régression linéaire dans l’espace des
composantes principales du spectre IASI, à partir de la méthode de décomposition orthogonale
aux valeurs propres (EOF) (August et al., 2012). Le principe des EOF est de déterminer des
fonctions orthogonales (empiriquement) qui caractérisent la covariabilité d’un ensemble de va-
riables, ici les radiances observées. Le calcul de la Ts restituée IASI repose sur le principe de
l’inversion du transfert radiatif par la méthode mono-canal (Guedj et al., 2011) réalisée dans le
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Figure 2.2 – Principe de sondage de l’atmosphère en cas de ciel clair ou de ciel nuageux [source
The Comet Program]
modèle ARPEGE 7. IASI mesure la puissance du flux de rayonnement électromagnétique émis
et réfléchi par différentes cibles (la surface de la Terre, les différentes couches de l’atmosphère)
suivant différentes longueurs d’onde. Cette intensité, appelée radiance spectrale, est mesurée
simultanément sur 8461 bandes spectrales avec une résolution fine de 0,25 cm−1. L’équation
du transfert radiatif permet de trouver la mesure de la radiance spectrale à partir de l’état de
l’atmosphère :
Rν(θ) = Lν(Ts)Γν(θ)ν(θ) + Lν↑(θ) + Γν(θ)(1− ν(θ))Lν↓(θ) (3)
où Lν↓ est le rayonnement descendant, Lν↑ le rayonnement montant, Rν la radiance monochro-
matique de fréquence ν quittant l’atmosphère vers l’espace avec un angle d’incidence θ, Γν la






où h est la constante de Planck, k la constante de Boltzmann et c la vitesse de la lumière dans
le vide.
Par inversion de l’équation de transfert, il est possible d’obtenir la température de surface
à partir de la radiance mesurée et de l’état de l’atmosphère.
Ts = Lν−1(
Rν(θ)− Lν↑(θ)− Γν(θ)(1− ν(θ))Lν↓(θ)
Γν(θ)ν(θ)
) (5)
Les mesures de IASI se basent sur la télédétection infrarouge passive en utilisant un spec-
tromètre à transformée de Fourier travaillant dans la gamme spectrale 3,7 - 15,5 µm, et IIS un
7. Le modèle ARPEGE est introduit dans la section 2.4.2.1.
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imageur infrarouge associé travaillant dans la gamme spectrale 10,3 - 12,5 µm. Cet imageur
infrarouge permet la co-registration du sondeur IASI avec un autre imageur, l’AVHRR (Ad-
vanced Very High Resolution Radiometer). L’AVHRR est un imageur à larges bandes conçu
par la National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA). Cet instrument possède six
bandes spectrales allant du visible à l’infrarouge thermique. Sa résolution spatiale est de 1,1 km
dans l’infrarouge et de 0,5 km dans le visible. Il réalise une imagerie optique des nuages, du sol
et de l’océan. L’analyse conjointe des données IASI et des images de l’AVHRR permet d’étudier
la température de surface IASI tout en ayant une information sur la couverture nuageuse, fa-
cilitant ainsi son interprétation. Les données IASI sont filtrées suivant le pourcentage de pixels
nuageux de l’AVHRR : un pixel IASI est considéré clair pour une fraction nuageuse inférieure
à 10%, nuageux pour une fraction nuageuse égale à 100% et intermédiaire dans le reste des cas.
L’utilisation de ces deux outils d’observation satellitaire a pour objectif d’agrandir le jeux
de données de Ts en fusionnant les données IASI à celles de MODIS. Le but est de restituer
le plus fidèlement possible la variabilité quotidienne et le cycle diurne de la Ts sur le domaine
antarctique.
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2.3 Les observations in situ
Choisir l’Antarctique comme domaine d’étude présente une contrainte majeure : la rareté
des observations météorologiques directes (Barker, 2005; Nordeng et al., 2007). La plupart des
stations ont commencé à enregistrer des observations à partir de 1957 en préparation de l’année
géophysique internationale (1957-1958). 15 stations de mesures ont été installées à cette époque.
Elles rassemblent maintenant des jeux de Ts allant de 1957 jusqu’à aujourd’hui. Plusieurs études
ont montré qu’en dépit de leur faible nombre, ces stations peuvaient être exploitées pour étudier
le changement climatique en Antarctique (Thompson et Solomon, 2002; Vaughan et al., 2003;
Turner et al., 2005; Marshall et al., 2013). La principale limitation de ces études tient au fait que
la majorité des stations de mesures étant localisées sur les côtes, l’intérieur du continent reste
très peu documenté. Deux stations, la station Amundsen-Scott situé à Pôle Sud et la station
Vostok au milieu du Plateau Antarctique, font figure d’exception. Construites en 1957, elles
rassemblent aujourd’hui les plus longs jeux de données météorologiques du plateau antarctique.
Ces travaux se basent sur les données de plusieurs stations, situées sur les côtes et à l’intérieur
du continent, qui fournissent des mesures presque continues de variables significatives dans
l’observation de la couche limite atmosphérique et de la surface du manteau neigeux (Figure
2.3).
Figure 2.3 – Localisation des 7 stations de mesures utilisées. Les noms des stations et leurs
coordonnées sont listés dans le tableau 2.1.
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No. Station Programme Lat.(°S) Lon.(°E) Alt.(m a.s.l.)
1 Dôme C BSRN 75°06’ 123°20’ 3233
2 Pôle sud BSRN 90° 0° 2835
3 Syowa BSRN 69° 39°35’ 18
4 Kohnen (AWS9) AWS 75° 0°40’ 2892
5 Plateau Station B (AWS12) AWS 78°38’ 35°38’ 3619
6 Pole of Inaccessibility (AWS13) AWS 82°3’ 54°34’ 3718
7 Princess Elisabeth (AWS16)* AWS 71°57’ 23°21’ 1372
Table 2.1 – Liste des 7 stations de mesure dont les données sont utilisées dans ce manuscrit.
Les chiffres de la première colonne du tableau se réfèrent aux sites de la figure 2.3.
* Cette station est gérée en collaboration avec l’Université catholique de Leuven
2.3.1 Les stations BSRN
Dans le cadre de la recherche sur le changement climatique, le WCRP (World Climate
Research Pogramme) a mis en place un réseau de stations de mesures, le BSRN (Baseline
Surface Radiation Network), qui a pour objectif principal la validation d’observations satellites
et de modèles numériques. Il contribue également à la détection de variations de l’intensité
du rayonnement solaire, paramètre devenu clef dans l’étude du changement climatique (Haigh,
1996). Les missions du BSRN sont multiples :
— couvrir les régions à enjeu majeur dans l’étude du climat ;
— fournir la précision requise pour la validations de données ;
— garantir une homogénéité des mesures sur de longues périodes.
Les instruments, les méthodes d’observations et le traitement des données ont été approuvés
par le WCRP sur toutes les stations. Cette étude utilise les observations horaires des rayon-
nements thermiques infrarouge ascendant (LWup) et descendant (LWdown) (section 1.3.1) de
trois stations BSRN situées en Antarctique : Dôme C, Pôle Sud et Syowa. Ces stations sont
localisées sur la figure 2.3 et leur caractéristiques décrites dans le tableau 2.1.
Les données sont recueillies par du personnel présent en permanence dans les stations assu-
rant le nettoyage régulier des pyrgéomètres, instruments servant à mesurer les flux thermiques,
afin de limiter les erreurs de mesure dues au givrage, phénomène fréquent sur le plateau an-
tarctique (Van den Broeke et al., 2004b). La qualité des données est vérifiée dans les stations
ainsi qu’au WRMC (World Radiation Monitoring Center) à Zurich (Ohmura et al., 1998).
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où  est l’émissivité de surface et σ la constante de Stefan-Boltzmann.
Dans le domaine infrarouge thermique (5-40 µm), l’émissivité de la neige est très proche de
l’unité et sa variation est plus faible que celle des autres corps naturels. Par conséquent, la neige
s’apparente à un corps noir, c’est à dire qu’elle absorbe quasi-totalement les radiations qu’elle
reçoit sans les réfléchir ni les transmettre et qu’elle émet autant d’énergie que sa température
le permet. En réalité, l’émissivité de la neige varie entre 0,98 et 0,99 pour un grain de neige
d’une largeur supérieure à 75 µm et proche de 0,985 pour un grain plus petit dont la taille est
égale à 50 µm (Dozier et Warren, 1982). Sur le plateau antarctique, où il n’y a pas de neige
humide, l’émissivité de la neige a une variation encore plus faible : on peut la considérer comme
constante. Dans notre étude, l’émissivité  a été fixée à 0,99 pour calculer la Ts, en conformité
avec les travaux de Brun et al. (2011). Des tests de sensibilité, réalisés pour des valeurs d’émis-
sivité égales à 0,98 et 1, révèlent des différences de température de surface n’excédant pas 0.1°C
en moyenne (0,080 et 0,079°C respectivement).
2.3.2 Les stations AWS
En plus des mesures des stations BSRN, plusieurs campagnes ont eu lieu en Antarctique
fournissant des observations de flux radiatifs sur de courtes périodes. Au total, l’ensemble des
observations reste toutefois faible sur les plans spatial et temporel (Van den Broeke et Van Lip-
zig, 2004). C’est pour palier cette carence que l’USAP (United States Antarctic Program) a
mis en place le programme AWS (Automatic Weather Station) chargé de maintenir un réseau
de stations météorologiques automatiques et de fournir des observations météorologiques en
temps réél en Antarctique. Contrairement aux stations BSRN, les stations AWS ne bénéficient
pas de personnel chargé d’entretenir régulièrement les instruments de mesure ; les pyrgéomètres
des stations AWS ne sont visités qu’une fois par an. Une évaluation de la qualité des rayon-
nements thermiques mesurés par ces stations révèle de fréquentes erreurs dues au givrage des
instruments, notamment en hiver (Van den Broeke et Van Lipzig, 2004). Pour détecter les me-
sures erronnées, les auteurs Van den Broeke et Van Lipzig (2004) proposent de rejeter toutes
les valeurs où le LWdown supérieur au LWup. Après analyse, nous avons constaté que certaines
données présentaient encore des valeurs aberrantes. Bien que réduisant le nombre déjà restreint
de données disponibles en hiver, un filtre plus strict a par conséquent été appliqué dans cette
étude : les données AWS sont rejetées quand le LWdown est supérieur au LWup - 5 W m−2. Il
est à noter toutefois que des données peuvent toujours être affectées par le givrage.
Notre étude utilise quatre stations AWS gérées par l’Institut de recherche marine et atmo-
sphérique de l’Université d’Utrecht :
— Kohnen (AWS9)
— Plateau Station B (AWS12)
— Pole of Inaccessibility (AWS13)
— Princess Elisabeth (AWS16)
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Ces stations sont localisées sur la figure 2.3 et listées dans le tableau 2.1. Comme pour les
données BSRN, la température de surface AWS (Ts AWS) est calculée à partir des rayonnements
thermiques LWdown et LWup selon l’équation de Stefan-Boltzmann (Eq. 8).
2.3.3 La campagne 2014-2015 à Dôme C
Pour compléter ces mesures et analyser plus en détail les propriétés de surface de la neige
en Antarctique et leurs intéractions avec l’atmosphère, j’ai effectué une mission de campagne
de mesures à Concordia, base scientifique située à Dôme C, durant la saison 2014-2015. J’ai
récolté des mesures de Ts qui m’ont permis d’étudier sa variabilité temporelle durant un cycle
diurne ainsi que sa variabilité spatiale spatiale à petite (100 m) et grande échelle (5 km). Des
mesures de densité de surface et des profils verticaux de densité ont également été réalisés.
2.3.3.1 Les mesures de la température de surface
La Ts fut mesurée par deux capteurs IR120, instruments capables de mesurer sans contact
la Ts de la neige par détection du rayonnement infrarouge émis. Ils ont été employés portés pour
les mesures de la variabilité spatiale à petite et grande échelle (Figure 2.4 gauche) et installés
sur un portique pour évaluer la variabilité temporelle de la température de surface durant un
cycle diurne (Figure 2.4 droite).
2.3.3.2 Les mesures de densité
Les mesures de densité sont effectuées par prélèvement de neige en utilisant une pelle à
densité parallélépipédique d’un volume de 250 cm3. Ce volume de neige est ensuite pesé grâce à
une balance ; la masse est estimée avec une précision de l’ordre de 0,1 g. L’erreur sur la mesure
de la densité, liée à l’imprécision sur le volume échantillonné, n’est pas négligeable : il est en
effet difficile de remplir entièrement la pelle sans tasser la neige et donc agir sur la densité de la
neige. L’incertitude est évaluée par Conger et McClung (2009) à 10%. Des mesures de densité
ont été réalisées à la surface et en sub-surface à 2,5 cm de profondeur (Figure 2.5 gauche).
Des profils verticaux, allant de la surface jusqu’à une profondeur de 25 cm avec une résolution
verticale de 2.5 cm (Figure 2.5 droite), sont également effectués.
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Figure 2.4 – (gauche) Mesure de la variabilité spatiale à petite échelle de la Ts à l’aide du
capteur thermique IR120. (droite) Mesure de la vitesse du vent par un anémomètre et du cycle
diurne de la Ts en deux points par deux capteurs thermiques IR120.
Figure 2.5 – Mesure de la densité à Dôme C durant ma campagne de mesure 2014-2015 :
(gauche) mesure de la densité d’échantillons de neige prélevés en surface ; (droite) mesure d’un
profil de densité.
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2.4 Les outils de modélisation
Le manteau neigeux, source de rétroactions climatiques, exerce une influence majeure sur
l’évolution du climat terrestre (Bony et al., 2006; Armstrong et Brun, 2008). Comprendre
et prendre en compte les mécanismes à l’origine de sa dynamique est donc essentiel pour les
climatologues, mais aussi plus largement en météorologie, hydrologie ou encore pour la prévision
du risque d’avalanche. La composante est donc logiquement intégrée aux modèles numériques
aujourd’hui incontournables dans ces disciplines, en recherche comme en opérationnel.
On se limite dans cette section à décrire la chaîne de modélisation mise en place pour ce
travail et les sources de données modèle utilisées.
2.4.1 Le modèle de manteau neigeux Crocus
Crocus fut le premier modèle de neige à proposer une description fine des processus physiques
en cours dans une couche de neige en simulant la métamorphose de la neige et la stratification
du manteau (Brun et al., 1989, 1992; Vionnet et al., 2012). Intégré au module de surface exter-
nalisé de Météo-France SURFEX (EXTernalized land and ocean SURFace platform) (Masson
et al., 2013), il bénéficie du couplage avec les modèles atmosphériques de Météo-France utilisant
SURFEX pour la simulation de leurs surfaces continentales, notamment AROME. Crocus est
également utilisé en mode forcé avec différentes sources de forçages météorologiques.
Les différentes variables d’état du modèle chargées de décrire chaque couche de neige sont
présentées sur la figure 2.6 :
— l’épaisseur ;
— l’enthalpie massique ;
— la température au milieu de la couche ;
— la densité de la neige ;
— le contenu en eau liquide ;
— l’âge de la couche de neige.
Pour décrire l’évolution des grains de neige basée sur les lois de métamorphose (Brun et al.,
1992), d’autres variables sont ajoutées : la dendricité 8, la sphéricité 9, la taille des grains et une
variable retraçant l’historique microstructural de la couche.
La figure 2.6 montre aussi les principaux processus physiques gouvernant l’évolution des
variables : la diffusion thermique, le changement de phase, le métamorphisme, le tassement.
8. La dendricité caractérise la neige récemment tombée. Égale à 1 pour une neige fraîche, elle décroît jusqu’à
0 lorsque les formes dendritiques typiques de la neige fraîche ont totalement disparu.
9. La sphéricité peut varier entre 0 et 1 et décrit le rapport entre le nombre de grains arrondis et le nombre
de grains anguleux.
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Figure 2.6 – Variables d’état du modèle Crocus et principaux processus physiques simulés.
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À partir d’un état initial et d’un forçage météorologique, Crocus simule l’évolution des
propriétés physiques du manteau neigeux en fonction des échanges de masse et d’énergie avec
l’atmosphère et avec le sol à sa base.
Les sorties du modèle consistent en :
— des propriétés physiques intégrées à l’échelle du manteau neigeux : hauteur de neige,
équivalent en eau liquide, température de surface, albédo... ;
— des propriétés physiques internes (décrites ci-dessus) pour chaque couche de neige, à
partir desquelles un profil de propriétés physiques peut être construit ;
— une synthèse des flux d’énergie et de matière aux interfaces du manteau neigeux.
Notamment, les flux de chaleur sensible et latente à la surface du manteau sont calculés en
fonction des caractéristiques de l’atmosphère et du manteau. La sublimation ou la condensation
à la surface du manteau neigeux sont simulées en fonction du signe du flux de chaleur latente,
ce qui conduit à un gain ou une perte de masse du manteau neigeux. Le flux radiatif LWdown
est absorbé en surface tandis que le flux radiatif SWdown est absorbé en profondeur.
Le profil de température est résolu à l’intérieur du manteau neigeux avec le transfert de
chaleur qui dépend de la conductivité thermique effective de la neige, déterminée à partir de la
densité de la neige d’après la formule de Yen (Eq. 2).
Crocus simule également l’impact du transport de la neige par le vent sur la densité des
couches supérieures du manteau en utilisant un indice de mobilité (Guyomarc’h et Mérindol,
1998), calculé en fonction du type de grains en surface qui donne une estimation de la cohésion
de la neige.
Lorsque la vitesse du vent est suffisamment élevée, le manteau s’érode ce qui induit une aug-
mentation de la densité telle que :
δρ
δt
= ρmax − ρ
τ
(7)
où ρmax = 350 kg m−3 et τ dépend de la profondeur de la couche, de son indice de mobilité et
de la vitesse du vent (Vionnet et al., 2012).
La principale originalité du modèle de neige Crocus vient de sa capacité à simuler la stra-
tigraphie du manteau neigeux. En effet, une couche de neige fraîche présente en général des
propriétés physiques différentes de la couche sur laquelle elle repose. Au cours du temps et
du métamorphisme, les propriétés physiques des couches peuvent évoluer différemment. Néan-
moins, pour ne pas avoir à traiter un nombre de couche trop important, qui serait néfaste à
la performance du modèle, des couches voisines présentant des propriétés physiques semblables
sont agrégées. À l’inverse, quand une couche numérique est proche de la surface, elle peut être
dédoublée pour améliorer le calcul du transfert thermique et radiatif près de la surface mainte-
nant ainsi une bonne description du profil de température près de la surface.
Pour cette étude, le nombre de couches est limité à 50.
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2.4.2 Les modèles de prévision numérique du temps : Arpege et IFS
Développés par les grands centres météorologiques, les modèles de prévision numérique du
temps fournissent plusieurs fois par jour des prévisions atmosphériques sur tout le globe. Ils
résolvent pour plusieurs variables un système d’équations dérivé de celui de Navier-Stokes à des
résolutions spatiales d’au mieux une dizaines de kilomètres. La Ts fait partie des ces variables,
dites pronostiques, au contraire, par exemple, de la T2m diagnostiquée à partir des quantités
résolues.
Le comportement des processus physiques d’échelle plus petite est représenté statistiquement
par des paramétrisations. C’est le cas de plusieurs mécanismes indispensables à une bonne
simulation du manteau neigeux et du bilan énergétique de surface : le transfert radiatif, les
échanges turbulents de surface, les effets orographiques, les précipitations et la microphysique
des nuages.
2.4.2.1 Le modèle ARPEGE
Le modèle ARPEGE (Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle) est développé
par Météo-France sur une base commune avec le CEPMMT (Déqué et al., 1994). Il est employé
pour la prévision jusqu’à 4 jours d’échéance et est décliné pour la simulation climatique ou
encore la prévision d’ensemble. Les variables pronostiques du modèle chargées de décrire la
partie atmosphérique sont les composantes horizontales du vent, la température, les humidités
spécifiques de la vapeur d’eau et de quatre catégories d’hydrométéores (goutelettes liquides,
cristaux de glace, pluie, glace) et l’énergie cinétique turbulente. Pour décrire les propriétés phy-
siographiques du sol, des climatologies mensuelles sont intégrées. Concernant la paramétrisation
de l’atmosphère, les échanges radiatifs entre l’atmosphère et la surface sont calculés toutes les
heures et effectués séparément dans le solaire (0.2 à 4 µm) et le thermique (4 à 100 µm). La
paramétrisation des coefficients d’échange de la turbulence dans la couche limite repose sur la
variable pronostique TKE (énergie cinétique turbulente) et sur un schéma de convection peu
profonde en flux de masse.
Les conditions initiales du modèle ARPEGE sont assurées par une assimilation quadri-
dimensionelle (4D-Var) intégrant de nombreux types d’observations conventionneles (radioson-
dage, mesures avion, stations terrestres, bâteaux, etc. . . ) et issues de la télédétection (ATOVS,
IASI, AIRS...etc) (Rabier et al., 2000). L’originalité de ce modèle est sa maille étirée, qui lui
confère une résolution variable, zoomant sur une partie du globe. En temps normal, la grille du
modèle est centrée sur l’Europe. Pour bénéficier d’une représentation de l’orographie antarc-
tique plus fine, le centre de grille a été déplacé à Dôme C dans le cadre du projet Concordiasi 10.
La résolution horizontale du modèle est inférieure à 30 km au-dessus du continent (Bouchard
10. Concordiasi est un projet international d’observations atmosphériques réalisées en Antarctique de 2008 à
2010.
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et al., 2010).
2.4.2.2 Le modèle IFS
Le Centre Européen de Prévision Météorologique à Moyen Terme (CEPMMT ou ECMWF
en anglais), en coopération avec Météo-France, a développé l’IFS (Integrated Forecasting Sys-
tem), modèle de prévisions météorologique synoptique utilisé pour des prévisions jusqu’à 10
jours, des prévisions d’ensemble, des prévisions saisonnières et des réanalyses atmosphériques
(http ://www.ecmwf.int/research/ifsdocs/).
La paramétrisation physique du modèle IFS comprend plusieurs schémas physiques :
— le schéma radiatif calcule les flux radiatifs solaires et thermiques à partir des valeurs
prévues de température, d’humidité, de couverture nuageuse et d’une climatologie des
moyennes mensuelles des aérosols et des principales traces de gaz (CO2, O3, N2O, CFCl3
et CF2Cl2). Ce calcul est basé sur le RRTM (Rapid Radiation Transfer Model (Mlawer
et al., 1997; Iacono et al., 2008). Les intéractions entre nuages et flux radiatifs sont prises
en compte via les valeurs de fraction nuageuse et du contenu en eau liquide, neige et glace
du schéma de nuage qui utilise la méthode McICA (Monte Carlo Independent Column
Approximation) (Morcrette et al., 2008).
— le schéma de diffusion turbulente représente les échanges verticaux de chaleur traités
différemment dans la couche de surface et les couches supérieures. Dans la couche de
surface, les flux turbulents sont calculés en utilisant au premier ordre le paramètre de
diffusion issu de la théorie de Monin-Obukhov. Le schéma de diffusion turbulente inclut
une paramétrisation de la basse atmosphère pour représenter les effets turbulents induits
par l’orographie de petite échelle (< 5 km) (Beljaars et al., 2004).
— le schéma de paramétrisation de surface (HTESSEL) tient compte du type de surface
de chaque maille : végétation, sol nu, neige, eau (Balsamo et al., 2011). Une surface
recouverte de neige pérenne (glaciers) est décrite par deux paramètres constants dans
le temps : une masse de neige égale à 1000 kg m−2 et une densité fixée à 300 kg m−3.
Chaque maille a ses propres propriétés de chaleur et de flux utilisées dans l’équation
du bilan d’énergie pour calculer la Ts. Le bilan d’énergie est résolu à l’aide du module
mono-couche décrit par Dutra et al. (2010), avec toutefois une épaisseur de la couche
active réduite à 1 m. IFS inclut les analyses des paramètres de surface, de la profondeur
de neige, de l’humidité du sol et de la température du sol.
Avec ses caractéristiques propres, le système d’assimilation de données repose sur les mêmes
principes que celui d’Arpège.
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2.4.3 Les réanalyses ERA-Interim
ERA-Interim est une réanalyse atmosphérique globale du centre européen (CEPMMT)
constituée depuis 1979 et continuellement mise à jour (Dee et al., 2011).
Le processus d’analyse, en assimilation de données, combine une prévision avec des observa-
tions, pondérées de manière optimale en fonction de leurs incertitudes respectives, pour produire
en temps réel le meilleur état disponible du système. Une réanalyse reproduit ce principe a pos-
teriori en utilisant des données qui n’étaient pas accessibles lors des analyses originelles et la
version la plus récente du modèle de prévision. Le système d’assimilation de données utilisé
pour produire ERA-Interim est basé sur la version 2006 du modèle IFS (Cy31r2). Ce système
inclut une analyse 4D-Var avec une fenêtre d’analyse de 12 heures. La résolution spatiale des
données est environ 80 km. Ces données sont disponibles sur l’interface publique du ECMWF.
Les réanalyses ERA-Interim comprennent un jeu détaillé de variables décrivant la surface et
la couche limite atmosphérique. Même si la température de surface ERA-Interim (Ts ERA-i),
simulée à l’interface sol/atmosphère, n’est, au sens strict du terme, pas une variable analysée
et ne bénéficie donc pas de l’assimilation d’observations de la Ts, ERA-Interim en propose un
diagnostique basé sur la résolution de l’équation du bilan énergétique dans le modèle IFS. La
Ts ERA-i est extraite aux réseaux de 00h et 12h pour les échéances 3, 6 et 9h. La Ts ERA-i est
extraite à 0.5°de résolution en latitude et longitude puis projetée à 25 km de résolution sur la
même grille que la Ts MODIS via une interpolation bilinéaire.
La température de surface du nouveau produit ERA-Interim/land (Ts ERA-i/land) (Bal-
samo et al., 2012) est aussi extraite. Elle est calculée par le modèle de surface HTESSEL
(Hydrology Tiled ECMWF scheme for Surface Exchanges over Land) (Balsamo et al., 2009) en
utilisant les variables météorologiques ERA-Interim comme forçage. Ts ERA-i/land est dispo-
nible toutes les 6h.
2.4.4 Protocole numérique : description des simulations Crocus
Dans le cadre de cette thèse, les simulations Crocus sont réalisées en mode forcé et utilisent
les forçages météorologiques suivant fournis par les réanalyses ERA-Interim :
— la température et l’humidité spécifique à 2m ;
— la vitesse du vent à 10m ;
— le rayonnement incident dans le domaine solaire (visible/proche infrarouge) et thermique
(infrarouge) ;
— le taux de précipitations distinguant la pluie de la neige ;
— la pression atmosphérique.
Ces données de forçage ERA-Interim ont un impact significatif sur les résultats du modèle
Crocus, évalué dans le chapitre III. Une interpolation bilinéaire sur la grille stéréopolaire à 25 km
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de résolution est réalisée pour faciliter l’exploitation des données Crocus et leur comparaison
avec les données MODIS, IASI et ERA-Interim. Sur le domaine Antarctique, tous les points de
grille du modèle Crocus sont initialisés avec le même profil de neige (20 m en équivalent en eau
de la neige) déduits des observations faites à Dôme C en 2009 (Brun et al., 2011). Pour affiner
cette approximation, une simulation est produite en faisant tourner le modèle Crocus trois fois
sur 10 ans, en utilisant les conditions de forçage de juillet 1999 à juillet 2009 : ceci a pour but
de produire un profil initial en équilibre avec les conditions locales sur tous les points de grille.
La dernière simulation est réalisée entre juillet 1999 et décembre 2012 pour produire la série
horaire de température de surface Crocus (Ts Crocus) couvrant tout le domaine Antarctique à
25 km de résolution.
Par ailleurs, des simulations idéalisées Crocus avec un profil vertical de densité uniforme
sont décrites et utilisées dans les chapitres IV et V.
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La Ts est la variable au coeur de ces travaux de thèse. Elle est un indicateur pertinent
du climat des régions enneigées : son étude permet la compréhension de processus physiques
impliqués dans le bilan énergétique de surface (Brunet et al., 1991; Nicolas et Bromwich, 2014)
et la validation de modèles climatiques et réanalyses. À l’exception du rayonnement solaire,
la plupart des flux de surface dépendent directement de la Ts (Kerr et al., 2004). Pour de
nombreuses études (Lagouarde et al., 1995; Thompson et Solomon, 2002; Vaughan et al., 2003;
Van den Broeke et Van Lipzig, 2004; Turner et al., 2005; Nicolas et Bromwich, 2014), il est alors
crucial d’avoir accès à des estimations fiables de la Ts sur de longues périodes et à grande échelle
spatiale. En Antarctique, le peu de stations rend impossible l’obtention de telles informations à
partir de mesures in situ. Même si elles présentent leur propres défis et difficultés, l’utilisation
des mesures satellites permet d’estimer de façon globale et uniforme la Ts (en utilisant les
mêmes capteurs et caractéristiques de mesure).
En effet, la Ts est estimable dans le domaine infrarouge thermique, soit en exploitant quelques
bandes dans les fenêtres atmosphériques comme le fait MODIS, soit en s’appuyant sur le spectre
complet dans l’infrarouge comme le fait l’interféromètre infrarouge IASI. Cette estimation n’est
toutefois possible qu’en cas de ciel clair. Par ailleurs, même par ciel clair sa mesure peut être
délicate par des effets angulaires (Dozier et Warren, 1982; Lagouarde et al., 1995; Tomlinson
et al., 2011), des variations temporelles de l’émissivité de certaines surfaces (Becker, 1987), des
hétérogénéités de cette émissivité au sein d’un pixel ou par des incertitudes sur la correction
atmosphérique à apporter (Deschamps et Phulpin, 1980; Price, 1983, 1984; Ottlé et Vidal-
Madjar, 1992; Kerr et al., 1992, 2004). Ces difficultés sont moindres en Antarctique où la
nébulosité est généralement faible et l’émissivité de la neige dans le domaine thermique est
connue et peu variable, aussi bien spatialement que temporellement (Warren, 1982; Dozier et
Warren, 1982; Salisbury et D’Aria, 1994; Dutton et Endres, 1991; Pavolonis et Key, 2003; Palm
et al., 2005; Spinhirne et al., 2005). Dans le cadre du projet Concordiasi, il a été montré que
l’exploitation des radiances mesurées par l’interféromètre IASI permettait l’observation précise
de la Ts : Vincensini et al. (2012) utilise certains canaux de l’instrument pour mesurer en été et
par ciel clair la Ts à Dôme C avec une erreur quadratique moyenne (RMSE) de l’ordre de 1°C
par comparaison à des observations faites par les radiomètres in situ du BSRN. L’étude menée
par Brun et al. (2011) présente également une très bonne concordance entre les mesures de Ts
MODIS et celle du BSRN (Figure 3.1) sur une période de 11 jours. Comparée à la méthode de
traitement IASI de Vincensini et al. (2012), cette étude montre une précision plus faible qui
peut toutefois être due aux différences des jeux de données de validation utilisés.
Plus généralement, pour pouvoir réaliser une estimation de la densité de surface à partir
d’une analyse du cycle diurne de la Ts (Chapitre IV), notre étude nécessite des données fiables
sur une longue période pour l’ensemble du plateau antarctique. Ce chapitre présente donc une
évaluation de la Ts provenant de différents jeux de données sur le plateau antarctique. L’enjeu
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Figure 3.1 – Comparaisons d’observations de la Ts de la neige à Dôme C : Ts BSRN (noir),
thermomètre infrarouge (bleu), mesures manuelles (vert), Ts MODIS (rouge)
important derrière cette étude est également d’explorer le potentiel de la mesure de Ts, non
assimilée aujourd’hui, pour évaluer les qualités des réanalyses et des prévisions, de façon à
identifier puis corriger certains défauts des modèles. Pour cela, une étude de la Ts produite à
partir des observations MODIS, des simulations du modèle de neige Crocus et des réanalyses
ERA-Interim est réalisée ; cette analyse a fait l’objet d’une publication dans The Cryosphere
(Fréville et al., 2014) (section 3.2).
La deuxième partie de ce chapitre se focalise sur le potentiel et la qualité de la Ts IASI.
Le taux de disponibilité est analysé selon les saisons et les régions du plateau. La qualité de la
Ts IASI est évaluée de la même façon que les Ts Crocus et ERA-Interim via une comparaison
avec des observations in situ et des observations satellitaires. Une intercomparaison de la Ts
IASI avec la Ts MODIS est ensuite réalisée sur l’ensemble du continent Antarctique tant en
terme de disponibilité que de qualité par rapport aux observations in situ. La Ts IASI est
également comparée à la Ts calculée selon Vincensini et al. (2012). Les différences éventuelles
sont interprétées en terme de saison et d’efficacité de leurs algorithmes respectifs de détection
nuageuse. La finalité de ce travail est la fusion des séries respectives de données Ts MODIS et Ts
IASI pour disposer de la meilleure couverture temporelle possible, dans le but de reconstituer
puis traiter la variabilité quotidienne et le cycle diurne (terme réservé à la période hors nuit
polaire) de la Ts. Enfin, dans une troisième partie, les données de Ts ARPEGE et Ts IFS sont
traitées et évaluées entre le 3 juillet 2013 et le 31 août 2013. La période hivernale choisie illustre
le comportement général de ces variables pendant la nuit polaire et permet de les évaluer lors
de conditions atmosphériques très stables. Cette analyse met en application l’utilisation des
observations MODIS pour l’évaluation indirecte des variables décrivant la surface des modèles.
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3.2 Article : Utilisation des températures de surface MODIS
et du modèle de neige Crocus pour comprendre le biais
chaud des réanalyses ERA-Interim en Antarctique
H. Fréville, E. Brun, G. Picard, N. Tatarinova, L. Arnaud, C. Lanconelli, C. Reijmer, M. van
den Broeke, The Cryosphere, 2014.
Abstract Moderate-Resolution Imaging spectroradiometer (MODIS) land surface tempera-
tures in Antarctica were processed in order to produce a gridded data set at 25 km resolution,
spanning the period 2000-2011 at an hourly time-step. The Aqua and Terra orbits and MO-
DIS swath width, combined with frequent clear-sky conditions, lead to very high availability
of quality-controlled observations : on average, hourly data are available 14 hours per day at
the grid points around the South Pole and more than 9 over a large area of the Antarctic Pla-
teau. Processed MODIS land surface temperatures, referred to hereinafter as MODIS Ts, were
compared with in situ hourly measurements of surface temperature collected over the entire
year 2009 by 7 stations from the Baseline Surface Radiation Network (BSRN) and Automatic
Weather Stations (AWS). In spite of an occasional failure in the detection of clouds, MODIS
Ts exhibit a good performance, with a bias ranging from -1.8 to 0.1°C and errors ranging from
2.2 to 4.8°C root mean square at the 5 stations located on the Plateau. These results show that
MODIS Ts can be used as a precise and accurate reference to test other surface temperature
data sets. Here, we evaluate the performance of surface temperature in the European Centre
for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) reanalysis known as ERA-Interim reanalysis.
During conditions detected as cloud-free by MODIS, ERA-Interim shows a widespread warm
bias in Antarctica in every season, ranging from +3 to +6°C on the Plateau. This confirms a
recent study which showed that the largest discrepancies in 2-meter air temperature between
ERA-Interim and the global temperature dataset HadCRUT4 compiled by the Met Office Had-
ley Center and the University of East Anglia’s Climatic Research Unit occur in Antarctica.
A comparison with in situ surface temperature shows that this bias is not strictly limited to
clear-sky conditions. A detailed comparison with stand-alone simulations by the Crocus snow-
pack model, forced by ERA-Interim, and with the ERA-Interim/land simulations, shows that
the warm bias may be due primarily to an overestimation of the surface turbulent fluxes in
very stable conditions. Numerical experiments with Crocus show that a small change in the
parameterization of the effects of stability on the surface exchange coefficients can significantly
impact the snow surface temperature. The ERA-Interim warm bias appears to be likely due to
an overestimation of the surface exchange coefficients under very stable conditions.
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3.2.1 Introduction
Ice-sheet melt is the largest potential source of uncertainties for future sea level rise, which
has led to a growing interest in the observation and modeling of the interactions between the
ice-sheets and their environment. While it is clear that the Greenland ice-sheet loses mass from
both enhanced discharge and decreasing surface mass balance due to increased surface melting
(Rignot et al., 2011), the changes in Antarctica in the recent decades have a complex signature.
In this context, it is of vital importance to monitor and understand the processes controlling
the surface heat and mass exchanges between the Antarctic ice-sheet and the atmosphere. As in
other regions of the world, meteorological reanalyses are commonly used, either as climate series
to interpret or even detect recent changes (Bromwich et al., 2012) or as boundary conditions for
regional meteorological and climate models (Van de Berg et al., 2008; Gallée et Gorodetskaya,
2010; Bromwich et al., 2013). However, the scarcity of assimilated observations constraining
the analysis, along with weaknesses in the modeling of some key processes for the polar regions
– such as the formation of mixed-phase clouds and the extreme stability of the atmospheric
boundary layer (ABL) – increase the uncertainty in the quality of the reanalyses over Antarctica.
Nowadays, in situ observations that were not used in the re-analyses are difficult to come by,
limiting our ability to evaluate the reanalyzed variables.
Following pioneering work from Comiso (2000) on the use of satellite surface temperatures
to detect changes in the Antarctic climate (Schneider et al., 2004; Steig et al., 2009) and more
recent work from Hall et al. (2012, 2013) on the detection of Greenland ice-sheet surface melting
and changes, the present study focuses on the use of remotely-sensed surface temperature to
evaluate the quality of reanalyses and snow model outputs under clear-sky conditions. As shown
in Brun et al. (2011), surface temperature is more appropriate than 2-meter air temperature,
hereafter T2m, for investigating the energy budget of snow-covered surfaces and evaluating some
aspects of meteorological and snow models. This is particularly true in polar regions where
large temperature gradients near the surface are common. In contrast to T2m, snow surface
temperature can be estimated from space-borne sensor observations under clear-sky conditions
using the thermal emission of the surface in the infrared. In the first part of this paper, the
Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) clear-sky land surface temperatures
(Ts) are evaluated against hourly series of in situ observations of surface temperature. Such an
evaluation provides better insight than previous evaluations based on a comparison with near-
surface temperature, as in Wang et al. (2013). In the second section, MODIS Ts from 2000
to 2011 are compared with 3-hour ERA-Interim (Dee et al., 2011) surface temperatures and
hourly snow surface temperatures simulated by the detailed snowpack model Crocus (Brun
et al., 1992; Vionnet et al., 2012). A warm bias is found and its spatial and temporal variations
are analyzed. Then, the causes of this bias are explored with a special focus on the turbulent
flux of sensible heat under very stable conditions.
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3.2.2 Data and Methods
3.2.2.1 MODIS Land Surface Temperature
Clear-sky Ts are derived from observations of the MODIS instruments on board Terra and
Aqua spacecrafts. The two MODIS instruments view the entire surface of the Earth every 1-
2 days at least thanks to a large swath (i.e. the cross track size of the image) of 2330 km.
We used Terra MOD11 and Aqua MYD11 products in version-5. These products were eva-
luated by Wan (2014) with the radiance-based method : using atmospheric temperature and
water profiles and surface emissivity, the radiance-based method calculates MODIS Ts from
brightness temperatures in band 31 through radiative transfer simulations. By applying this
method on 42 sites, Wan (2014) found MODIS Ts errors within ±2°C for all the sites but 6
bare soil sites (not including South Pole). For the South Pole site, MODIS Ts error is only
-0.5°C. Accuracy of MODIS Ts depends primarily on the quality of the detection of clouds
(Hall et al., 2008). When clear-sky conditions are detected, the generalized split-window land
surface temperature algorithm of Wan et Dozier (1996) is used to retrieve Ts for each MO-
DIS pixel along with emissivities in bands 31 (10.78 to 11.28 µm) and 32 (11.77 to 12.27 µm)
(http ://modis.gsfc.nasa.gov/about/specifications.php). For the comparison with reanalysis and
model outputs, the 1 km resolution product was projected onto a 25-km grid in stereographic
polar projection. Once the interpolation on the stereopolar grid and the time binning are made,
MODIS LST product is referred to as MODIS LST. To create a hourly data record of clear-sky
Ts, all data of a sufficient quality acquired within a given hour in a grid cell were averaged. the
MODIS Ts algorithm provides two indicators of quality : quality assurance (QA) and quality
control (QC). To minimize cloud detection errors, we selected only the pixels produced with
"good quality" or "fairly calibrated" according to the MODIS quality nomenclature. The data
set extends from March 2000 to December 2011, as AQUA data is available only from July
2002. Figure 3.2 shows the mean rate of available data in Antarctica over the period, for the
annual mean (Fig. 3.2a), for winter (JJA) (Fig. 3.2b) and for summer (DJF) (Fig. 3.2c). The
data availability depends on :
— the revisit time of MODIS, which presents 2 areas of maximum controlled by the swath
width (2230 km) and the orbit inclination. The maximum is in the area south of 87°S
centered around the South Pole ; a second local maximum is in the area extending from
71°S to 87°S ;
— cloudiness, which is less marked over the Antarctic Plateau than over West Antarctica
or coastal regions.
Both variables explain that the availability of hourly clear-sky MODIS Ts is at its maximum
around the South Pole, with approximately 14 hourly Ts available per day on average and more
than 9 over a large area of the Antarctic Plateau. In the coastal areas and West Antarctica,
hourly data are available for fewer than 5 hours per day on average. MODIS LST (Land Surface
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Figure 3.2 – Averaged number of hours per day with high quality data (2000-2011) : (a) annual
mean, (b) winter mean (JJA) and (c) summer mean (DJF). Averaged MODIS Ts (2000-2011) :
(d) annual mean,(e) winter mean (JJA) and (f) summer mean (DJF). « Pole of I.» shows the
location of Pole of Inaccessibility station.
Temperature) products are not produced in ice shelf areas because of MODIS land definition.
On the Plateau, data availability is higher in summer than in winter. This can be explained by
more frequent clouds in winter (Bromwich et al., 2012) and by more frequent failures in cloud
detection during the polar night (Comiso, 2000). Figures 3.2d, 3.2e and 3.2f show the 2000-2011
annual, winter and summer mean value of the hourly clear-sky MODIS Ts, respectively.
3.2.2.2 In situ observations
Several sites in Antarctica provide near-continuous, long-term data sets of variables relevant
to monitoring boundary-layer conditions. To assess the accuracy of MODIS Ts, we processed
upwelling and downwelling long-wave radiation observations (LWup and LWdown) provided at
an hourly time-step by 3 BSRN (Baseline Surface Radiation Network) stations (Ohmura et al.,
1998) : Dome C (75°06’S 123°20’E, 3233 m a.s.l.), South Pole (90°S 0°E, 2835 m a.s.l.), Syowa
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(69°S 39°35’E, 18 m a.s.l.) and 4 automatic weather stations (AWS) operated by the Institute
for Marine and Atmospheric research, Utrecht University (Van den Broeke et Van Lipzig,
2004) : Kohnen (AWS9) (75°S 0°40’E, 2892 m a.s.l.), Plateau Station B (AWS12) (78°38’S
35°38’E, 3619 m a.s.l.), Pole of Inaccessibility (AWS13) (82°3’S 54°34’E, 3718 m a.s.l.), and
Princess Elisabeth (AWS16), the latter operated in collaboration with Katholic University
Leuven, (Gorodetskaya et al., 2013) (71°57’S 23°21’E, 1372 m a.s.l.). Note that the BSRN
Georg Von Neumayer station (70°39’S 8°15’W, 42 m a.s.l.) cannot be used due to its location
on the Ekström ice shelf where MODIS LST products are not produced.
BSRN data were collected at stations with permanent staff, ensuring regular cleaning of the
pyrgeometers and limits the perturbations due to riming which is very frequent on the Antarctic
Plateau. In contrast to BSRN, AWS pyrgeometers are visited once a year at most. Van den
Broeke et Van Lipzig (2004) performed an evaluation of the quality of long-wave radiation
measured at these AWS, which revealed frequent errors due to riming of the pyrgeometers,
especially in winter. To detect erroneous measurements, the authors proposed to reject any
data with LWdown larger than LWup. We further analyzed these observations and decided to
use a more conservative filter : AWS data are rejected when LWdown is larger than LWup-5 W
m−2. This selection reduces the amount of data available for the winter. Nevertheless, we believe
that some of the filtered data are still affected by riming. In order to assess the possible impact
of such processing, we also analyzed observations from two additional pyrgeometers at Dome
C which do not benefit from the standard BSRN cleaning procedure. They were available only
for the year 2012.




LWup − (1− )LWdown
σ
(8)
where  is snow surface emissivity, σ is the Stefan-Boltzmann constant, and Ts is snow surface
temperature.
In the long-wave domain [5-40 µm], snow behaves almost as a black body. Snow emissivity
has been found to range from 0.98 and 0.99 for grain size larger than 75 µm and close to 0.985
for fine-grain snow with grain size equals to 50 µm (Dozier et Warren, 1982). In order to derive
Ts,  has been set to the constant value 0.99 as in Brun et al. (2011). Sensitivity tests with 
values set to 0.98 and 1.0 were made, leading to differences in surface temperature smaller than
0.1°C on average (0.080 and 0.079°C respectively).
3.2.2.3 ERA-interim surface temperature
The ERA-Interim reanalysis includes a comprehensive set of variables describing the surface
and the ABL. We focused on the ERA-Interim skin temperature, hereafter ERA-i Ts, which
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forms the interface between the soil and the atmosphere in the Integrated Forecast System
(IFS) (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF),
http ://www.ecmwf.int/products/data/operational system/evolution). IFS is the meteorologi-
cal model and assimilation scheme used in the ERA-Interim analysis to assimilate observations.
ERA-i Ts is the temperature used in the derivation of the heat budget between the atmosphere
and the surface. ERA-i Ts was extracted at 0.5° resolution in latitude and longitude and then
projected at 25 km resolution on the same grid as the MODIS Ts using bi-linear interpolation.
This step of projection aims to facilitate the comparison between ERA-Interim dataset and
MODIS dataset. ERA-i Ts is not produced by the ERA-Interim analysis scheme and hence
does not benefit from the assimilation of any surface temperature observations. It is the result
of the resolution of the energy balance equation during the forecast step of IFS. We extracted
ERA-i Ts at a 3-hour time step, at analysis time and at the 3 to 9 hour forecast from the 0
and 12 hour analysis. We also extracted the skin temperature from a new ECMWF product
named ERA-Interim/Land (Balsamo et al., 2012). This temperature, hereinafter referred to
as ERA-i/land Ts, was derived from a stand-alone land-surface model simulation using the
land surface model HTESSEL (Hydrology Tiled ECMWF Scheme for Surface Exchanges over
Land) (Balsamo et al., 2009), with meteorological forcing from ERA-Interim. ERA-i/land Ts
was regridded exactly as ERA-i Ts. It is available every 6 hours.
3.2.2.4 Surface temperature simulation using Crocus snowpack model
Within the modeling platform SURFEX (EXTernalized land and ocean SURFace plaform)
(Masson et al., 2013), the Crocus snowpack model (Brun et al., 1992; Vionnet et al., 2012)),
was run in a stand-alone mode, using meteorological forcing data from ERA-Interim. The
ERA-Interim total precipitation was turned into snowfall at temperatures below 1°C and into
rainfall above. Crocus simulates the time evolution of snow properties in homogeneous layers.
The number of layers evolves adaptively and is limited to 50 in this study. Heat exchanges, solar
energy absorption, snow metamorphism and compaction, phase changes, and water percolation
are simulated within the snowpack along with the energy and mass exchanges in the atmosphere.
The albedo is a prognostic variable, depending on the type, size and age of the crystals of the
snow surface layers. To run the model, near-surface meteorological data including T2m, 2-meter
air humidity, 10-meter wind velocity, precipitation rate, LWdown, SWdown and air pressure were
extracted at 0.5°resolution from ERA-Interim and then projected onto the 25 km grid (21499
points on the ice-sheet) as for ERA-i Ts. Crocus results are not independent from ERA-i Ts since
the latter strongly influences ERA-i T2m which is used as a forcing data. All the grid points were
initialized with the same snow profile (20 m snow water equivalent), deduced from observations
made at Dome C in 2009, as in Brun et al. (2011). Since this is a rough approximation, a
spin up of the model was obtained by running Crocus three times over one decade (forcing
conditions were taken from July 1999 to July 2009) in a loop mode in order to produce an
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initial profile in equilibrium over each grid point with the local climate conditions. A last run
was then performed from July 1999 to December 2012, in order to produce the hourly time
series of snow surface temperatures used in the following, hereinafter named Crocus Ts, covering
the whole Antarctic continent at 25 km resolution.
3.2.3 Evaluation results
3.2.3.1 LST MODIS evaluation
Hourly cloud-free MODIS Ts at 25 km resolution, described in Section 3.2.2.1, were evaluated
with respect to in situ observations (Section 3.2.2.2). The year 2009 was chosen to obtain the
maximum number of available stations. Figure 3.3 shows the comparison between in situ Ts
and MODIS Ts over the whole data set.
Evaluation with respect to stations located over the Plateau
At all stations located on the Plateau, MODIS Ts exhibit biases ranging from -1.8 to 0.1°C
and Root Mean Square Errors (RMSE) ranging from 2.2 to 4.8°C. This is a good performance
considering the fact that the comparison is performed at an hourly time-step. A significant
part of the RMSE comes from a few largely underestimated MODIS Ts. The examination of
LWdown provided by the BSRN stations (South Pole and Dome C in 2009) reveals that the
largest errors are due to erroneous detection of clear-sky conditions. This is consistent with
the likely underestimation of cloudiness on the Plateau reported by Bromwich et al. (2012).
The regression slope is very close to 1, showing almost no seasonal variability in the MODIS
Ts bias. The conservative filter described in Section 2.2 in AWS stations suppresses cases with
a false dectection of clear-sky conditions by MODIS as well. This is illustrated with Dome C
2012 better scores (Fig. 3.3h) compared to Dome C 2009 (Fig. 3.3g). In spite of the possible
accumulation of several error sources – MODIS cloud detection, time shift of the MODIS data
to the closest full hour time-step, difference in the representative scale of the different data sets
(25 km for the projected MODIS Ts against a few meters for the in situ observations), occasional
errors in in situ observations due to riming – MODIS Ts exhibit quite good performances on
the Antarctic Plateau. This confirms and extends, in space and time, the results reported in
Brun et al. (2011). In this previous study, MODIS Ts over Dome C were successfully compared
over a 11-day period with several independent hourly time series of snow surface temperature.
The MODIS Ts data set clearly has great potential for the evaluation of surface temperature
produced by model or analysis outputs in Antarctica.
Evaluation with respect to coastal stations
MODIS Ts exhibit larger errors at coastal stations. Syowa has only 37 data points, due to the
quasi-permanent detection of clouds by MODIS, which limits the significance of the results. The
bias is low and the 7.5°C RMSE is mainly due to 2 erroneous measurements. Princess Elisabeth
station provides a much larger data set. The cold bias (-2.7°C) and the RMSE (4.8°C) mainly
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stem from erroneous cloud detection leading in this specific case to a severe underestimation
of the surface temperature. The physiographic heterogeneity around the station may also be a
contributing factor. In the rest of the paper, we focus on the Antarctic Plateau, where hourly
MODIS Ts are more frequent and of better quality than in coastal regions.
Figure 3.3 – Comparisons of MODIS Ts and in situ Ts at (a) South Pole, (b) Syowa, (c)
Kohnen base (AWS9), (d) Plateau Station B (AWS12), (e) Pole of inaccessibility (AWS13), (f)
Princess Elisabeth station (AWS16), (g) Dome C in 2009 and (h) Dome C in 2012. « Pole of I.»
means Pole of Inaccessibility and « Pr Elisabeth » means Princess Elisabeth. The number N of
simultaneous MODIS Ts and in situ Ts used in the evaluation primarily depends upon satellite
overpasses and cloudiness. In AWS stations, N also depends upon the filter used to select data
not affected by riming. The green line represents the 1 :1 line.
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3.2.3.2 ERA-interim and Crocus surface temperature analysis
ERA-i Ts (3-hourly data described in Section 3.2.2.3) and Crocus Ts (hourly data described
in Section 3.2.2.4) were evaluated with respect to the MODIS Ts data set over the period 2000-
2011. It must be kept in mind that the latter includes only observations under meteorological
conditions analyzed as cloud-free by the MODIS cloud detection algorithm, hereinafter referred
to simply as clear-sky conditions. Figure 3.4 shows the bias and Figure 3.5 the RMSE of ERA-i
Ts and Crocus Ts with respect to hourly MODIS Ts. Era-i Ts exhibits a widespread warm bias
ranging from +4 to +6°C on most of the Plateau. This bias is at its minimum in winter and
maximum in summer around the central part of the Plateau.
The Crocus Ts bias is much better, with values ranging from -2 to +2°C on most of the
Plateau. Local maxima correspond to areas where ERA-i Ts exhibits the warmest biases, which
is consistent with the fact that Crocus was forced with ERA-Interim T2m. The difference between
ERA-i Ts and Crocus Ts RMSE is largely due to the difference in their respective biases.
3.2.4 Discussion
3.2.4.1 Confirmation of the widespread ERA-i Ts warm bias with local in situ ob-
servations
Genthon et al. (2010) already noted a significant warm bias in the temperature forecasted
by the operational version of IFS in summer at all levels of the instrumented Dome C tower
(sensors are located from 4.3 m to 45 m above the surface). This warm bias was attributed
to the combination of an underestimated albedo – a previous albedo evaluation from Dome
C BSRN data provides an average value around 0.83 – and an attenuation of the nocturnal
radiative cooling. ERA-interim uses also a version of IFS, therefore the warm bias detected
in our study is consistent with Genthon et al. (2010)’s results. However, our comparison with
MODIS Ts shows that the warm bias in ERA-Interim Ts affects most of the Plateau (and
even most of Antarctica) and all seasons, including the long polar night, which means that it
cannot be due to an underestimation of the albedo alone. We derived the difference in elevation
between the ERA-interim grid and the topography from Bamber et Gomez-Dans (2005). The
difference is very low over most of the Plateau (less than 100 m with no systematic positive
or negative bias) which shows that the ERA-interim widespread warm bias cannot stem from
biases in the grid elevation. Figure 3.6 shows the comparison between ERA-i Ts and in situ
observations used in Section 3.2.3.1 at 4 stations (Dome C, South Pole, Plateau Station B and
Pole of Inaccessibility) during 2009. The left column (Figs. 3.6a, 3.6c, 3.6e and 3.6g) compares
ERA-i Ts with all available in situ observations, corresponding to all-weather conditions, while
the right column (Figs. 3.6b, 3.6d, 3.6f and 3.6h) uses only in situ observations when MODIS
Ts is available at the same time, which corresponds to clear-sky conditions. The comparison
with in situ surface temperature under clear-sky conditions clearly confirms the warm bias
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Figure 3.4 – (a) 2000-2011 averaged ERA-i Ts bias, (b) ERA-i Ts bias in winter (JJA) and (c)
ERA-i Ts bias in summer (DJF), with respect to MODIS Ts. (d) 2000-2011 averaged Crocus Ts
bias, (e) Crocus Ts bias in winter (JJA) and (f) Crocus Ts bias in summer (DJF), with respect
to MODIS Ts.
detected over the entire Plateau with MODIS Ts. The warm bias is slightly lower when all
weather conditions are considered but is still quite significant (+3.2, +3.0, +3.2 and +3.0°C,
respectively). This means that ERA-i Ts exhibits a warm bias even under cloudy conditions.
In the same way Figure 3.7 compares Crocus Ts with in situ observations. Crocus Ts exhibits a
very low bias (-0.5, -0.3, -0.3 and -0.4°C respectively for all-weather conditions and -0.6, +0.2,
-0.1 and -0.2°C respectively for clear-sky conditions), confirming the previous comparison with
MODIS Ts. In Figure 3.3d, comparing MODIS Ts to in situ Ts at Plateau Station B, we observe
two fold behavior at higher Ts which do not show in Figures 3.6e, 3.6f, 3.7e and 3.7f. It probably
reveals cases where false cloud detections induce underestimated MODIS Ts. Crocus Ts RMSE
is remarkably low (from 3.1 to 4.4°C) considering the errors in the hourly in situ observations
and the uncertainties in the ERA-Interim forcing. Consequently, the evaluation against in situ
observations is very consistent with the one made against MODIS Ts on the whole Plateau,
increasing the confidence in the ERA-i Ts warm bias.
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Figure 3.5 – (a) 2000-2011 averaged ERA-i Ts RMSE, (b) ERA-i Ts RMSE in winter (JJA)
and (c) ERA-i Ts RMSE in summer (DJF), with respect to MODIS Ts. (d) 2000-2011 averaged
Crocus Ts RMSE, (e) Crocus Ts RMSE in winter (JJA) and (f) Crocus Ts RMSE in summer
(DJF), with respect to MODIS Ts.
3.2.4.2 Possible impact of the ERA-i Ts warm bias on ERA-i T2m over the Antarctic
Plateau
The warm bias in ERA-i Ts undoubtedly has an impact on the ERA-Interim T2m. Indeed, the
latter is not produced by the analysis scheme but by a diagnosis from the surface temperature
and the air temperature at the lowest atmospheric vertical level of IFS. Air temperature in
the lowest atmospheric levels is constrained very weakly by the observations in the Antarctic
Plateau because of both the scarcity in radio-soundings and the absence of low-level observations
by satellite sounders (Rabier et al., 2010). Hence ERA-interim T2m evolves almost freely under
the combined influence of both surface temperature, derived from the surface energy budget,
and temperature of higher levels in the atmosphere. In Figure 3.8, we compare ERA-Interim T2m
with in situ Tair observed at Kohnen (AWS9), Plateau Station B (AWS12), Pole of Inacessibility
(AWS13) and Princess Elisabeth (AWS16).
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Figure 3.6 – Comparisons of ERA-i Ts and in situ Ts at (a) Dome C, (c) South Pole, (e)
Plateau Station B and (g) Pole of Inaccessibility. Same comparisons but only when MODIS Ts
are available at the same time : (b) Dome C,(d) South Pole, (f) Plateau Station B and (h) Pole
of Inaccessibility. The green line represents the 1 :1 line.
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Figure 3.7 – Comparisons of Crocus Ts and in situ Ts at (a) Dome C, (c) South Pole, (e)
Plateau Station B and (g) Pole of Inaccessibility. Same comparisons but only when MODIS Ts
are available at the same time : (b) Dome C, (d) South Pole, (f) Plateau Station B and (h)
Pole of Inaccessibility. The green line represents the 1 :1 line.
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Measuring air temperature over the Antarctic Plateau at stations where no permanent staff can
perform maintenance is challenging. There are specific issues, among which the riming of the
shelter and the changing elevation of the sensor between visits, due to snowfall accumulation,
riming/sublimation and occasional snow drift deposits or erosion. In the left column (Figs.
3.8a, 3.8c, 3.8e and 3.8f) the air temperature (Tair) is the temperature as measured on the
AWS at a level above the surface between 2 and 4 m, changing with the accumulation. In the
right column (Figs. 3.8b, 3.8d and 3.8g) the 2-meter air temperature (T2m) is determined from
the AWS observations based on a energy balance model. Stability values determined in this
model are used to correct the air temperature values to a fixed height of 2 m above the surface.
Due to problems with the wind speed sensor we were not able to correct the air temperature
at Pole of Inacessibility (AWS13). The height above the surface of that sensor is about 4 m,
and not changing much. Note that the energy balance calculations developed at Institute for
Marine and Atmospheric Research Utrecht, University of Utrecht, are not published. Figure
3.8 unambiguously shows that ERA-interim air temperature at 2 m exhibits a positive bias
from 1,93 to 3,68°C at all stations located on the Plateau. This bias is consistent with a
recent study from Jones et Harpham (2013) showing that the main discrepancy between ERA-
Interim and HadCRUT4 T2m over all continental surfaces is a warm bias in East Antarctica.
It is also consistent with the positive bias of Ts revealed both from MODIS Ts and in situ
Ts. For Kohnen, Plateau Station B and Pole of Inacessibility, the cloud of points exhibits
a particular feature : for the coldest observed temperatures, ERA-i T2m stay systematically
warmer than in situ observations. The same feature appears also for Ts (Fig. 3.6). Indeed, these
cases correspond to meteorological situations with the more stable boundary layer, showing
once more the mentioned weakness in the ERA-interim parameterization of turbulent fluxes.
In contrast to the stations located on the Plateau, Princess Elisabeth station is located on a
coastal and mountainous region which strongly limits the validity of comparing ERA-Interim
interpolated T2m with a local station.
3.2.4.3 Causes of the ERA-Interim warm bias
In order to identify the origin of this warm bias, Figure 3.9 shows the time series of the
difference between observed and modeled variables from 2009-08-02 to 2009-09-16 at South
Pole. This period is illustrative of the general behavior of these variables during the polar
night. First, ERA-Interim simulates the presence of clouds in a very realistic way. ERA-Interim
clouds are detected by the difference between the ERA-Interim LWdown (red dotted line on
the bottom panel) and the ERA-Interim clear-sky LWdown, leading to the blue dotted line on
the bottom panel, which represents the contribution of ERA-Interim cloudiness to LWdown.
Values equal to 0 indicate cloud-free conditions in ERA-Interim. Actual cloudy conditions can
be identified by the peaks in the observed LWdown above the baseline clear-sky value, which is
around 70 Wm−2 during the considered period.
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Figure 3.8 – Left column : comparisons of ERA-i T2m and in situ Tair at (a) Kohnen
(2892 m.a.s.l., zERA−i = 2867 m), (c) Plateau Station B (3619 m.a.s.l, zERA−i = 3617 m), (d)
Pole of Inacessibility (3718 m.a.s.l., zERA−i = 3746 m) and (f) Princess Elisabeth (1372 m.a.s.l,
zERA−i =1316 m) during 2009. Right column : comparisons of ERA-i T2m and in situ T2m at
(b) Kohnen, (d) Plateau Station B and (g) Princess Elisabeth during 2009. The green line
represents the 1 :1 line.
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Although ERA-Interim detects most of the actual cloudy conditions, the comparison shows
that it underestimates the infrared emissivity of the clouds. Of note is the asymmetry between
the periods of increasing and decreasing surface temperature. During periods of increase, which
generally correspond to increasing cloudiness, ERA-i Ts increases at a realistic rate. In the latter
case, ERA-i Ts starts to decrease at a realistic rate but this rate slows down rapidly, leading
to an overestimation of ERA-i Ts, often higher than +5°C. Crocus Ts does not show the same
behavior, except when the difference between ERA-i Ts and the actual surface temperature is
too high, as illustrated around August 18. This is due to the warm bias in ERA-Interim T2m
which is used by Crocus and hence impacts Crocus Ts as well.
Figure 3.9 – (a) Comparison between different observations of surface temperature at South
Pole : BSRN Ts (solid black curve), Crocus Ts (solid pink curve), ERA-i Ts (red point),
LST MODIS (solid blue curve) and ERA-i/land Ts (green point). (b) Comparison between
thermal radiations : BSRN LWdown (solid black curve), ERA-i LWdown (red point) and ERA-i
LWdown_cloud (blue point). ERA-i LWdown_cloud was obtained by the difference between ERA-
i LWdown and ERA-i clear-sky LWdown. (c) Comparison between turbulent fluxes of sensible
heat : Crocus H (violet point), ERA-i H (red point) and ERA-i sub-surface flux (blue point).
Most meteorological models parameterize the effects of stability in the calculation of the
surface exchange coefficients which are used to derive the turbulent fluxes between the surface
and the lowest atmospheric level. For the combined reasons described below, we think that the
detected overestimation of ERA-i Ts stems from this parameterization in IFS :
— We evaluate the product ERA-i/land Ts which is produced by a stand-alone simulation
of HTESSEL (Balsamo et al., 2009), the new surface scheme developped at ECMWF.
Similarly to Crocus Ts simulations, ERA-i/land Ts were simulated from ERA-Interim
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forcing. They exhibit exhibit a warm bias similar to ERA-i Ts bias. HTESSEL uses the
same parameterization of the surface exchanges as IFS (stability function from Högström
(1988)), in contrast to the formulation used in SURFEX and consequently in Crocus
(Louis (1979) modified by Mascart et al. (1995), including a limitation of the maximum
Richardson number).
— though HTESSEL has a better description of snow processes than the land scheme TES-
SEL (Tiled ECMWF Scheme for Surface Exchanges over Land) used in IFS, ERAi/land
Ts does not significantly differ from ERA-i Ts. There are several differences between
Crocus and HTESSEL, especially in terms of albedo and snow density, but they cannot
explain the differences between their respective simulations shown in Figure 3.9 : there
is almost no solar radiation at this time of the year and differences in the snow heat
capacity and conductivity cannot lead to a long-lasting constant difference in surface
temperature, as observed from August 13 to August 19. Sub-surface flux in ERA-Interim
has been derived from the temperature difference between the surface and the thermally
active snow layer. Figure 3.9c shows that it is always very low (absolute value less than
5 Wm−2). This is due to the large depth of this layer (1 m at South Pole), which leads
to an overestimation of the thermal resistance and an underestimation of the conductive
heat fluxes between the sub-surface and the surface. While this TESSEL feature can-
not explain the overestimation of ERA-i Ts, it must be noticed that it should introduce
significant error on the sub-daily time scales.
— Figure 3.9c shows that the sensible heat fluxes are much larger in ERA interim than in
Crocus simulations when ERA-i Ts and Crocus Ts are close. Latent heat fluxes are not
shown in Figure 3.9c because they are almost negligible during the period (absolute value
less than 2 Wm−2 in both ERA Interim and Crocus simulation) and cannot explain
the overestimation of ERA-i Ts. In general, the surface sensible heat fluxes from the
atmosphere towards the surface are very high in ERA-Interim, as shown in Figure 3.10
for August 2009. On most of the Plateau, the mean fluxes are higher than 20Wm−2 and
even higher than 30Wm−2 over large areas. Such permanent high fluxes at high-elevation
and low-wind sites are incompatible with those reported in the literature. Reijmer et
Oerlemans (2002) derived a mean sensible heat flux at Kohnen (AWS 9) around 12Wm−2
in August, which is in agreement with the sensible heat fluxes calculated in winter
at Kohnen by Van den Broeke et al. (2005a,b), while mean ERA-Interim fluxes reach
25 Wm−2 at the corresponding points during August 2009.
— ERA-i Ts overestimation cannot be due to an overestimation of LWdown because it would
impact Crocus Ts similarly, which is not the case. Furthermore, Figure 3.9 shows that du-
ring August 2009, the largest bias occurred at the South Pole under clear-sky conditions
at periods when LWdown was perfectly represented in ERA-Interim.
— Figure 3.6 clearly shows a systematic overestimation of ERAi Ts during the coldest
periods at each individual station. It seems that ERA-i Ts cannot drop low enough
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during these situations, as already discussed from the time series in Figure 3.9. These
periods correspond to an extremely low LWdown which induces a strong radiative cooling
at the surface and thus leads to very stable conditions. The shape of the cloud of points
is very similar to the shape of the cloud of points in the left column of figure 3 in Jones
et Harpham (2013) which compares ERA-Interim and HadCRUT4 T2m in Antarctica.
This is also the case for the lowest T2m during DJF north of 60°N (Jones et Harpham,
2013, left column, raw 4), revealing that the ERA-Interim warm bias is not specific
to Antarctica. It also affects Northern Eurasia in winter, an additional element calling
into question the representation of the surface turbulent exchanges under very stable
conditions, especially when the ground is covered by snow.
Figure 3.10 – Averaged ERA-i sensible heat fluxes from the atmosphere towards the surface
in August 2009.
The difficulty of properly estimating the surface turbulent fluxes under very stable conditions
has been extensively documented (for example Brun et al. (1997), Martin et Lejeune (1998),
Essery et Etchevers (2004), Anderson et Neff (2006), Sukoriansky et al. (2006), Town et Walden
(2009), Genthon et al. (2010), Holtslag et al. (2013)). Ad hoc treatments are often introduced
in meteorological and snow models to solve the problem, as was done in SURFEX/Crocus with
the introduction of the limitation in the Richardson number. This is treated differently in IFS,
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which could explain the warm bias. Holtslag et al. (2013) show that T2m forecasted in winter
over snow-covered areas with IFS are much more sensitive to slight changes in the stability
functions with the current version of IFS than they were in previous versions.
In order to demonstrate the sensitivity of Ts to air temperature and to the representation of
surface turbulent fluxes, four numerical experiments were made with Crocus under the following
configurations : three experiments with a constant change in ERA-Interim T2m of +2, -2 and
-4°C, respectively, and an additional experiment with a change in ERA-Interim T2m of -4°C
and a change in the maximum Richardson number from its original 0.2 value to 0.1, which
enhances the turbulent fluxes towards the surface in very stable conditions. The comparison
with the control experiment in July 2009 leads to the following conclusions :
— the impact of the sole changes in the forcing air temperature leads to a change in Crocus
Ts equal to only about half of the air temperature change. It shows how very stable
conditions attenuate the impact of T2m on the surface temperature ;
— a lower maximum Richardson number used in Crocus almost balances the air tempera-
ture decrease of -4°C over a large part of the Antarctic Plateau.
The last experiment clearly shows how a small change in the parameterization of the effects
of stability on the surface exchange coefficients drastically changes the snow surface tempera-
ture.
3.2.5 Conclusions
Thanks to its orbital characteristics and to its large swath width, MODIS shows great
potential in the observation of the surface temperature of the Antarctic Plateau under clear-
sky conditions. Thus, more than 9 hourly observations per day are retrieved on average on the
Plateau, and they compare very well with in situ surface temperature observations, in terms
of both bias and RMSE. To our knowledge, no previous study has performed an evaluation of
MODIS Ts with as much detail and as many in situ observations. Further, by comparing in situ
surface temperature instead of in situ near-surface air temperature, we avoid the uncertainties
in the observation of T2m over the Antarctic Plateau as documented in Genthon et al. (2010).
Hourly MODIS Ts from 2000 to 2011 were used to evaluate the accuracy of snow surface
temperature in the ERA-Interim reanalysis and the one produced by a stand-alone simulation
with the Crocus snowpack model using ERA-Interim forcing. It reveals that ERA-Interim has
a widespread warm bias on the Antarctic Plateau, ranging from +3 to +6°C depending on the
location. This is consistent with a recent comparison of ERA-Interim T2m with the HadCRUT4
data set (Jones et Harpham, 2013). Considering the very low constraint by the observations of
the analyzed ABL temperature in ERA-Interim, the warm bias 2 meters above the surface is
due mainly to the bias at the snow surface. Comparison with in situ surface temperature shows
that this bias is not limited to clear-sky conditions. At this stage, it is difficult to estimate the
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impact of this bias on other ERA-Interim variables, such as temperature and humidity in the
ABL and snow accumulation. A detailed comparison with Crocus outputs and with the ERA-
Interim/land stand-alone outputs by the new ECMWF land scheme (Balsamo et al., 2012)
shows that the warm bias may be due primarily to the overestimation of the surface turbulent
sensible heat fluxes in very stable conditions. Numerical experiments with Crocus show that
small changes in the turbulent flux parameterization strongly impact surface temperature,
highlighting the sensitivity of simulated surface temperatures to poorly known parameters.
According to the method developed in this study, hourly MODIS Ts in Antarctica are
particularly well suited for evaluating the surface temperature simulated by various types of
models : meteorological models, global or regional climate models and stand-alone snow models.
This should help in the identification of current model weaknesses and lead to improved future
reanalyses, which are necessary for a better detection and understanding of climate change in
Antarctica.
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3.3 Évaluation des températures de surface IASI
Le travail d’évaluation des données de Ts L2 IASI a fait l’objet de deux stages de master
2. Le premier a été réalisé par Natalia Tatarinova et encadré par Eric Brun. Durant son stage,
Natalia a analysé la disponibilité et la qualité de la Ts L2 IASI en les comparant avec les
données in situ du BSRN et des stations AWS mais également avec les données MODIS (section
3.3.1.1). La disponibilité et la qualité de la Ts restituée IASI calculée à partir de l’algorithme
développé par Vincensini (2013) ont également été évaluées (section 3.3.3.2). Le second stage
a été mené par Aurore Dracos, encadrée par Nadia Fourrié et Vincent Guidard. Ce stage a
approfondi l’évaluation de la Ts L2 IASI en réalisant une comparaison de la Ts L2 IASI avec
les observations satellitaires MODIS sur tout le continent et se termine par un filtrage des
données L2 IASI selon la présence des données MODIS (section 3.3.2.2). Mon implication dans
chacun de ces stages a été de fournir à Natalia et Aurore les données MODIS, BSRN et AWS
filtrées (section 3.2.2.2) requises pour leur travail d’évaluation. Dans cette section, je résume
les résultats de ces travaux qui apportent un complément utile à mes travaux de thèse.
3.3.1 Évaluation et interprétation de la disponibilité de la Ts L2 IASI
Pour évaluer les données IASI, les estimations IASI de la température de surface L2 d’Eu-
metsat sont analysées pendant l’été austral entre novembre 2009 et décembre 2010 pour les
stations Dôme C et Pôle sud. L’inclinaison de l’orbite de Metop voisine de 98°et les caracté-
ristiques du capteur IASI (angle de visée, largeur de fauchée) sont telles que la station Pôle
se retrouve sur l’extrémité de la fauchée (Figure 3.11), et donc susceptible de comporter des
erreurs de mesure. En ce qui concerne la station Dôme C, elle se situe directement sur la trace
centrale de la fauchée. Le satellite Metop passant au-dessus de Dôme environ 7 fois par jour, 7
observations de la Ts L2 IASI à Dôme C sont disponibles en cas de ciel est clair.
3.3.1.1 Analyse de la disponibilité de la Ts L2 IASI
La figure 3.12 présente les séries temporelles, heure par heure, de la Ts mesurée par le réseau
BSRN (Ts BSRN), la Ts estimée par les produits IASI L2 d’Eumetsat (Ts L2 IASI) et la Ts
estimée par MODIS (Ts MODIS) en parallèle avec la série temporelle du LWdown BSRN entre
novembre 2009 et janvier 2010 à Dôme C. La période choisie illustre le comportement de la
Ts sur le plateau antarctique pendant l’été austral, notamment les variations induites par le
cycle diurne du rayonnement solaire. L’analyse en parallèle de la Ts et du flux radiatif LWdown
permet d’évaluer l’impact de la nébulosité sur la variation de la Ts. En effet, en émettant vers
la surface un rayonnement thermique infrarouge, le nuage augmente le rayonnement thermique
infrarouge LWdown total reçu par la surface. En conséquence, plus le LWdown est fort, plus la
nébulosité est élevée.
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Figure 3.11 – Exemple de fauchée du capteur IASI passant au-dessus de Dôme C (point rouge)
le 4 novembre 2009.
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Figure 3.12 – (haut) Série temporelle de la Ts BSRN (ligne noire), la Ts MODIS (ligne bleue),
la Ts L2 IASI (point rouge) et (bas) du rayonnement thermique infrarouge LWdown BSRN à
Dôme C pour les mois de (a) novembre 2009, (b) décembre 2009 et (c) janvier 2010. La figure
(d) est un zoom sur la période 11 au 21 novembre 2009.
63
Chapitre 3 : Évaluation de la température de surface en Antarctique
En analysant le nombre de mesures IASI L2, on constate un faible nombre de données
pendant la période étudiée (146 mesures d’après la figure 3.15) qui ne s’explique pas toujours
par la présence de nuages. Par exemple, entre le 1er et le 9 novembre 2009, le LWdown BSRN
varie entre 60 et 90 Wm−2, signe d’une faible nébulosité, sans qu’aucune estimation de la Ts
L2 IASI ne soit produite. Pourtant, le nombre de passage du radiomètre IASI au-dessus de
l’Antarctique devrait permettre d’enregistrer, en condition de ciel clair, 7 observations de la
surface par jour.
À l’inverse, on observe sur la figure 3.12 des mesures de Ts L2 IASI lors de pics de LWdown
BSRN indiquant la présence de nuages : du 13 au 17 novembre 2009, du 8 au 10 décembre
2009, du 16 au 18 décembre 2009 et les 8, 9, 16, 24 et 25 janvier 2010. Ces résultats suggèrent
une mauvaise détection des nuages par l’algorithme de traitement d’Eumetsat, confirmée par
les fortes erreurs de la Ts L2 IASI dans ces cas particuliers, en raison d’une mesure de la
température du sommet des nuages et non pas de la surface. La détection de nuages par MODIS
est bien meilleure. La figure 3.12 montre que MODIS a une bonne classification nuageuse avec
des périodes nuageuses sans observation de la Ts MODIS : du 14 au 16 novembre 2009, le
16 décembre 2009 et les 7, 8, 20, 24 et 25 janvier 2010. On remarque néanmoins quelques
observations de la Ts MODIS alors que la variation du LWdown BSRN indique le passage de
nuages (exemple le 13 novembre et le 3 décembre 2009). Cela s’explique par le traitement
des données MODIS basé sur les valeurs des pixels (de taille 1 km) dans une cellule de 25km
comprenant le point considéré. Les valeurs sont disponibles même si la couverture nuageuse
n’est que partielle.
La figure 3.12d est un zoom sur la période du 11 au 21 novembre 2009. On retrouve le 13
novembre 2009 un cas nuageux non détecté par les masques nuageux de MODIS et d’Eumetsat
conduisant à une surestimation de la Ts MODIS et de la Ts L2 IASI. Le 14 et le 16 novembre
2009, MODIS détecte à raison la présence de nuages et aucune observation de la TsMODIS
n’est disponible durant ces deux jours. Ce n’est pas le cas de la Ts L2 IASI dont on observe une
surestimation de la Ts. Le mois de janvier (Figure 3.12c) présente plus de cas nuageux que les
mois de novembre et décembre, les Ts sont alors moins bien estimées. Sur la figure 3.12d, on
observe cependant que cette sous-estimation des minima de la Ts MODIS s’observe également
du 17 au 21 novembre 2009 pendant une période à faible nébulosité où le LWdown BSRN montre
des valeurs approchant 90 Wm−2.
La figure 3.13 présente les mêmes observations que la figure 3.12 à Pôle Sud. On retrouve
durant la même période étudiée un faible nombre de mesures de la Ts L2 IASI, notamment
en novembre (Figure 3.13a). Comme à Dôme C, la difficulté d’estimation de la Ts L2 IASI est
liée à la mauvaise détection des nuages : l’occurrence des données IASI L2 augmente entre le
16 décembre et le 31 décembre 2009 pendant une période où le LWdown se stabilise autour de
120 Wm−2.
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Figure 3.13 – (haut) Série temporelle de la Ts BSRN (ligne noire), la Ts MODIS (ligne bleue),
la Ts L2 IASI (point rouge) et (bas) du rayonnement thermique infrarouge LWdown BSRN à
Pôle Sud pour les mois de (a) novembre 2009, (b) décembre 2009 et (c) janvier 2010. La figure
(d) est un zoom sur la période 21 au 28 décembre 2009.
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Le faible nombre de Ts L2 IASI est aussi dû à la position de Pôle sud en bord de la fau-
chée de IASI où le nombre d’erreurs de mesures augmente en raison du fort angle d’incidence
du balayage transversal effectué par le radiomètre. La seconde moitié du mois de décembre
comprend plus d’observations de la Ts L2 IASI mais avec un biais froid pouvant atteindre 2°C
par rapport à la Ts BSRN (Figure 3.13b). En janvier 2010, l’augmentation du nombre de jours
nuageux illustre la mauvaise détection de nuages par le masque nuageux d’Eumetsat qui induit
des erreurs d’estimations de la Ts, par exemple le 3 et 4 janvier (Figure 3.13c). A Pôle sud, la
précision de la Ts MODIS est moins bonne qu’à Dôme C même si la Ts MODIS reste proche de
la Ts BSRN. La détection nuageuse associée à la Ts MODIS semble assez efficace même si on
observe quelques valeurs aberrantes de la Ts MODIS, par exemple le 13 et 21 novembre 2009
et le 22 janvier 2010. Ces pics froids de la Ts MODIS correspondent à des conditions nuageuses
et semblent donc être la conséquence d’erreurs de détection de nuages par MODIS. En condi-
tions nuageuses, le LWdown plus important augmente, et avec lui, la Ts. En cas de mauvaises
détection nuageuse par MODIS, on observe des valeurs plus importantes du LWdown BSRN et
une Ts BSRN supérieure à la Ts MODIS.
La détection des nuages est un problème clef dans l’estimation de la Ts par satellite sur
les régions enneigées. Les algorithmes de détection des nuages s’appuient, le plus souvent, sur
l’albédo et la différence de température entre les nuages et la surface (Thomas et al., 2004). En
Antarctique, ces algorithmes font face à trois difficultés (Yamanouchi et al., 1987; Bromwich
et al., 2012) :
— le problème du « white on white » dans la partie visible du spectre en raison de la
similitude entre l’albédo au sommet du nuage et celui de la surface du manteau neigeux ;
— le problème du « cold on cold » dans la partie infrarouge du spectre renforcé par la forte
inversion de température près de la surface ;
— l’absence de rayonnement solaire durant la nuit polaire.
La figure 3.14 compare le masque nuageux MODIS avec le masque nuageux AVHRR d’Eu-
metsat. L’accord temporel exact entre les heures de passage des satellites MetOp et Aqua/Terra
étant impossible, les détections nuageuse d’Eumetsat et de MODIS sont comparées à des heures
de passage rapprochées. Sur la figure, des zones ont été entourées ; elles montrent de façon signi-
ficative les structures inversées entre MODIS et l’AVHRR. Par exemple, le 2 novembre l’AVHRR
définit la zone entourée en vert comme fortement nuageuse, alors que le masque nuageux de
MODIS la considère claire. Compte tenu de la bonne estimation de la Ts par MODIS (section
3.2) et des erreurs de disponibilités et d’estimation de la Ts L2 IASI, cette figure met en avant la
faiblesse du traitement nuageux AVHRR d’Eumetsat au-dessus de l’Antarctique, déjà observé
dans Vincensini (2013). Ces résultats ont été présentés à Eumetsat qui a reconnu le problème.
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Figure 3.14 – (gauche) Le masque nuageux AVHRR d’Eumetsat utilisé pour la Ts L2 IASI
vs (droite) le masque nuageux de MODIS. Les zones bleues correspondent à un ciel clair et les
zones rouges à un ciel nuageux.
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3.3.2 Analyse de la qualité de la Ts L2 IASI
3.3.2.1 Comparaison avec des observations in situ
L’évaluation de la qualité de la Ts L2 IASI est réalisée par comparaison avec les observations
mesurées par le BSRN à Dôme C et Pôle Sud entre novembre 2009 et janvier 2010. La même
évaluation est effectuée sur la Ts MODIS pour comparer la performance des jeux de données
satellitaires IASI et MODIS lors de conditions identiques. Les résultats de ces évaluations sont
présentés sur la figure 3.15. Pour chaque comparaison sont notés le N nombre d’observations
sur lequel porte la comparaison, R2 le coefficient de corrélation au carré entre les deux jeux de
données, le biais de Ts et le RMSE 11 calculés par rapport aux données de référence, les données
BSRN.
À Dôme C, malgré le faible biais (0,32°C), la Ts L2 IASI présente une faible corrélation,
égale à 0,75, avec les observations in situ (figure 3.15a calculée sur un faible nombre de données
(146 mesures). Au contraire, la Ts MODIS présente une bonne corrélation (0,96) et un biais
assez faible (Figure 3.15c).
À Pôle Sud, le nombre d’observations IASI est encore plus faible (133 mesures) et la Ts L2
IASI présente de moins bons résultats qu’à Dôme C (Figure 3.15b). La difficulté d’estimation
de la Ts à Pôle Sud peut être favorisée par la présence de nuages, en raison des erreurs de
traitement de la nébulosité par le masque nuageux AVHRR, et par la position de la station en
bordure de la fauchée (Figure 3.11). Même s’ils sont moins bons qu’à Dôme C, les résultats de
la Ts MODIS à Pôle Sud confirment le bon potentiel de MODIS dans l’estimation de la Ts et
la qualité de son masque nuageux.
3.3.2.2 Comparaison avec les observations satellitaires
Nous utilisons maintenant la Ts MODIS, dont le potentiel dans l’estimation de la Ts a été
démontré dans la section 3.2, pour évaluer la Ts L2 IASI entre le 21 mai 2013 et le 21 juillet
2013 sur tout l’ensemble du domaine antarctique, ce qui est impossible avec les mesures BSRN.
Pour cela, les données IASI L2 sont filtrées selon la présence des données MODIS de sorte que
les résultats présentés ne concernent que les observations IASI L2 mesurées lors de conditions
météorologiques analysées sans nuage par l’algorithme de détection de MODIS. Cette étude
effectuée durant l’hiver austral permet d’observer le comportement des données IASI L2 dans
des conditions atmosphériques très stables lorsque la température de l’air atteint fréquemment
-80°C. Le filtrage des données IASI L2 selon les données MODIS permet également de contour-
ner le problème du masque nuageux d’Eumetsat.
La figure 3.16 représente la Ts moyenne des données MODIS (Figure 3.16a), des données
11. Le RMSE est la racine carrée de l’erreur quadratique moyenne. L’erreur quadratique moyenne est la
moyenne arithmétique des carrés des écarts entre les données étudiées et les données de référence.
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Figure 3.15 – (a) (b) Ts L2 IASI et (c) (d) Ts MODIS en fonction de la Ts BSRN à Dôme C
(colonne gauche) et Pôle Sud (colonne droite) entre novembre 2009 et janvier 2010.
IASI L2 (Figure 3.16b) et des données IASI L2 filtrées selon la présence des données MODIS
(Figure 3.16c), ainsi que leurs nombres d’observations cumulées à partir desquels sont calculées
les moyennes de Ts (respectivement Figures 3.16e, 3.16f et 3.16g). Le filtrage des données IASI
L2 selon la présence de données MODIS entraîne une augmentation de la Ts L2 IASI filtrée
dans les régions côtières et une diminution au centre du plateau antarctique, notamment visible
si l’on compare les résultats de l’histogramme de la Ts L2 IASI à celui de la Ts L2 IASI filtrée
(Figure 3.17). Cette diminution s’explique par l’élimination de données IASI L2 observées lors
de conditions nuageuses qui, en mesurant la température des nuages, créaient un biais chaud
de la Ts L2 IASI.
La figure 3.18 présente le biais moyen de la Ts L2 IASI filtrée calculé par rapport la Ts
MODIS. Mis en parallèle avec la topographie du continent (Figure 5.5a), ce biais révèle que les
plus fortes différences observées entre la Ts L2 IASI et la Ts MODIS se situent sur les reliefs
avec un biais froid de -0,5°C à -2°C au sommet du Dôme Fuji et un biais chaud supérieur à
6°C dans la région côtière de la Terre de Wilkes, depuis la Terre de Mac Roberton jusqu’au
Dôme Fuji à l’intérieur des terres, et dans la région de Pôle Sud (Figure 1.2). Le travail de stage
n’a pas permis de mettre en évidence les causes de ces biais de la Ts L2 IASI sur le continent
antarctique. Toutefois, la section 3.3.2.1 a révélé à Dôme C un biais positif de 0,32°C de la
Ts L2 IASI et un biais négatif de -1°C de la Ts MODIS. La différence de Ts observée entre
les données IASI L2 et MODIS est à nuancer par le fait qu’à Dôme C, et à moindre mesure
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Ts L2 IASI (°K) Ts L2 IASI filtrée (°K)
d) e) f)
Nb Obs MODIS Nb obs IASI L2 Nb obs IASI L2 filtrée
Figure 3.16 – (haut) (a) Ts MODIS moyenne, (b) Ts L2 IASI moyenne et (c) Ts L2 IASI
moyenne après application du filtre selon la présence des données MODIS entre le 21mai 2013
et le 21 juillet 2013. (bas) Nombre d’observations cumulées des données (d) MODIS, (e) IASI
L2 et (f) IASI L2 filtrée sur la même période.
à Pôle Sud, cette différence peut être favorisée par la combinaison de deux biais opposés qui
s’additionnent.
De plus, une conséquence importante du filtrage de la Ts IASI L2 selon les données MODIS
est le rejet de 80% des données IASI (Figures 3.16d, 3.16e et 3.16f).
Deux cas se présentent :
— les données IASI L2 éliminées en cas de conditions nuageuses détectées par MODIS ;
— les données IASI L2 n’observant pas le même point de grille à la même heure que les
données MODIS ; le cycle des satellites 12 Metop-A et Metop-B est de 29 jours, celui des
satellites Terra et Aqua de 16 jours : MODIS et IASI ne couvrent donc pas toujours les
mêmes régions d’Antarctique à la même heure.
De fait, la forte élimination des données IASI L2 limite d’autant plus la probabilité d’observer
dans les données L2 IASI restantes les maximums et minimums réels de la Ts quotidienne.
12. Le cycle d’un satellite est la durée entre deux passages du satellite au-dessus d’un même point dans les
mêmes conditions (angle de visée identique).
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Figure 3.17 – Répartition par classes de la Ts : (a) données IASI L2 et (b) données IASI L2
après application du filtre selon la présence de données MODIS entre le 21mai 2013 et le 21
juillet 2013.
Figure 3.18 – Biais moyen de la Ts L2 IASI filtrée selon la présence des données MODIS entre
le 21 mai 2013 et le 21 juillet 2013. Le biais est calculé par rapport aux données MODIS.
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3.3.3 Intercomparaison de la Ts MODIS et de la Ts restituée à partir des données
IASI grâce à l’algorithme développé par Vincensini et al. (2012)
Pour contourner le problème du traitement nuageux d’Eumesat tout en évitant la perte
de données IASI L2 consécutive au filtrage selon les données MODIS, une autre méthode de
restitution de la Ts IASI a été développée par (Vincensini, 2013). Ce travail porte, entre autres,
sur l’inversion des radiances IASI pour restituer les paramètres de surface, à Dôme C et à Pôle
Sud, pour les trois mois de novembre 2009 à janvier 2010, période durant laquelle s’est déroulée
une partie de la campagne Concordiasi (Deshler et al., 2010; Vincensini et al., 2012).
3.3.3.1 Restitution de la Ts à partir des radiances IASI
La Ts peut être déterminée à partir de la température de brillance mesurée. Il faut pour cela
connaître précisément l’émissivité et éliminer au moins partiellement les effets atmosphériques.
Au cours des dernières années, une amélioration considérable a été apportée dans l’estimation
de la Ts à partir de mesures infrarouges thermiques (Li et al., 2013). Plusieurs algorithmes,
proposant différentes modélisations du processus de transfert radiatif, ont été utilisés pour
traiter les caractéristiques des différents capteurs (Price, 1983; Kerr et al., 1992; Wan et Dozier,
1996; Vazquez et al., 1997; Gillespie et al., 1998; Jiménez-Muñoz et Sobrino, 2003; Tonooka,
2001; Li et al., 2013).
La surface du plateau antarctique étant entièrement recouverte de neige, il est possible de
considérer un canal fenêtre ayant une émissivité quasi uniforme (Péquignot et al., 2008; Capelle
et al., 2012).
Les algorithmes, considérant l’émissivité connue a priori, peuvent être rassemblés dans 3
catégories : les méthodes mono-canal, les méthodes multi-canal et les méthodes multi-angulaires
(Li et al., 2013).
C’est la méthode mono-canal qui est appliquée par Vincensini (2013) pour restituer la Ts. La
radiance, mesurée par l’instrument dans un unique canal choisi dans la fenêtre atmosphérique 13,
est corrigée de l’atténuation atmosphérique résiduelle et de l’émission (Li et al., 2013). Pour
être appliquée, cette méthode nécessite une connaissance a priori des profils atmosphériques
(température, humidité, géopotentiel, vent) et de l’émissivité de surface. En supposant une
émissivité de surface connue, la Ts est restituée à partir de la radiance mesurée dans ce canal
par inversion du modèle de transfert radiatif (Chedin et al., 1985; Hook et al., 1992; Mushkin
et al., 2005; Karbou et al., 2006; Guedj et al., 2011). Ici, la Ts a été restituée à partir des
radiances IASI du canal 756 (833.75 cm−1) identifié par Vincensini (2013) comme étant le
canal fournissant les meilleures restitutions sur le globe en comparaison des Ts MODIS et Ts
L2 IASI, avec une émissivité fixée à 0,99.
13. Les longueurs d’onde pour lesquelles le rayonnement électromagnétique est peu ou pas absorbé constituent
les fenêtres de transmission atmosphériques.
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3.3.3.2 Évaluation de la Ts restituée IASI
La déficience de l’algorithme nuageux d’Eumetsat observée section 3.3.1.1 est un problème
majeur dans l’utilisation des radiances IASI car il élimine un grand nombre d’observations et
ne permet pas de sélectionner avec fiabilité les données claires. Devant la difficulté de l’imageur
AVHRR d’Eumetsat à identifier les cas clairs, Vincensini (2013) a calculé la Ts restituée IASI
à partir des radiances IASI brut, sans distinction des cas clairs et nuageux. La figure 3.19
représente la Ts restituée IASI en fonction des Ts du BSRN à Dôme C (Figure 3.19a) et à Pôle
Sud (Figure 3.19b) pour la période du 1er novembre 2009 au 31 janvier 2010. Pour chaque
comparaison sont notés N le nombre d’observations sur lequel est réalisé la comparaison, R2 le
coefficient de détermination entre les deux jeux de données, le biais de Ts et la RMSE.
Figure 3.19 – Ts restituée IASI en fonction de la Ts du BSRN (a) à Dôme C et (b) à Pôle Sud
entre novembre 2009 et janvier 2010.
À Dôme C, la Ts restituée IASI estime bien les données du BSRN avec un coefficient de
détermination égal à 0,96 et un biais faible (-0,45°C). Si l’on compare ces résultats avec les
résultats de la Ts L2 IASI sur la même période (Figure 3.15a), on note une augmentation du
nombre de données étudiées (146 pour la Ts L2 IASI contre 610 pour la Ts restituée IASI) et
une amélioration significative de l’estimation de la Ts.
À Pôle Sud, le nuage de points révèle une hétéroscédasticité : la Ts restituée IASI est plus
dispersée pour les températures les plus élevées, pour lesquelles elle montre un biais froid. Si on
compare aux résultats de la Ts L2 IASI (Figure 3.15b), on constate un nombre d’observations
de la Ts restituée (1277) très supérieur à celui de la Ts L2 IASI (133) et un coefficient de
détermination plus élevé (0,88 contre 0,80). Cependant à Pôle Sud les restitutions de la Ts IASI
ne semblent pas donner de meilleurs résultats que la Ts L2 IASI avec un biais de -2,11°C et un
RMSE de 3,60°C, résultats plus faibles que ceux de la Ts L2 IASI.
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La figure 3.20 représente la Ts BSRN, la Ts MODIS, la Ts L2 IASI et la Ts restituée à
partir des radiances IASI à Dôme C pour les mois de novembre 2009 (Figure 3.20a), décembre
2009 (Figure 3.20b) et janvier 2010 (Figure 3.20c), heure par heure. Globalement, pour les trois
mois, la Ts restituée à partir des radiances IASI suit bien l’évolution de la Ts BSRN pour les
cas clairs. La figure 3.20d est un zoom sur la période du 18 au 30 novembre 2009, considérée
claire d’après les LWdown BSRN (proche de 90 W m−2), à l’exception du 24 novembre qui peut
être considéré comme faiblement nuageux. Durant cette période, la Ts restituée IASI estime
également bien la Ts BSRN, cependant les minima sont parfois légèrement inférieurs à ceux
du BSRN avec une sous-estimation d’1 à 2°C, du même ordre que les sous- estimations des
minima de la Ts MODIS (section 3.3.1.1). Pendant le mois de janvier, les cas nuageux sont plus
nombreux et la Ts restituée IASI est de moindre qualité, par exemple les 8, 19 et 31 janvier
2010.
La figure 3.21 représente la Ts du BSRN, Ts MODIS, Ts IASI L2 et la Ts restituée IASI
à Pôle Sud entre novembre 2009 et janvier 2010. La Ts IASI restituée s’éloigne parfois des
données in situ. Pour la période du 2 au 15 décembre 2009 par exemple, elle sous-estime la Ts
BSRN jusqu’à -8°C. Ces situations coïncident avec un LWdown BSRN fort et donc des conditions
nuageuses ; c’est le cas pour la période du 2 au 15 décembre avec un LWdown BSRN passant de
120 W m−2 à plus de 200 W m−2, mais aussi du 1er au 4 et du 9 au 14 novembre, ainsi que
pour une grande partie du mois de janvier. La figure 3.21d présente un zoom sur l’évolution
de la Ts pour la période du 22 au 29 décembre 2009, globalement claire d’après les variations
du LWdown BSRN. On constate que la Ts restituée IASI ne décrit pas toutes les variations des
mesures in situ mais montre parfois une meilleure estimation que la Ts MODIS. Les faiblesses
de l’algorithme nuageux d’Eumetsat ne permettent pas la restitution de la Ts à partir des
radiances IASI uniquement pour les cas clairs. Il s’ensuit de nombreuses erreurs d’estimation
de la Ts lors d’épisodes nuageux qui limitent significativement la qualité de la Ts IASI restituée
à Dôme C et à Pôle Sud.
3.3.3.3 Évaluation de la Ts restituée IASI filtrée
Comme pour la Ts L2 IASI d’Eumetsat, nous nous appuyons sur la bonne détection de
nuage par MODIS pour filtrer la Ts restituée IASI selon la présence de données MODIS et
ainsi enlever les données de Ts restituée IASI correspondant à des cas nuageux. Ce filtrage est
réalisé sur les données de Ts restituée IASI à Pôle Sud qui présentent le plus d’erreur dues à
des conditions nuageuses. La figure 3.22 représente la Ts restituée IASI (Figures 3.22a et 3.22b)
et la Ts restituée IASI filtrée selon la présence de données MODIS (Figures 3.22c et3.22d) en
fonction des Ts du BSRN à Dôme C (Figure 3.22 gauche) et Pôle Sud (Figure 3.22 droite) entre
novembre 2009 et janvier 2010.
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Figure 3.20 – (haut) Série temporelle de la Ts BSRN (ligne noire), Ts MODIS (ligne bleue),
Ts L2 IASI (point rouge), Ts retsituée IASI (point vert) et (bas) du rayonnement thermique
infrarouge LWdown BSRN à Dôme C pour les mois de (a) novembre 2009, (b) décembre 2009
et (c) janvier 2010. La figure (d) est un zoom sur la période 18 au 30 novembre 2009.
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Figure 3.21 – (haut) Série temporelle de la Ts BSRN (ligne noire), Ts MODIS (ligne bleue),
Ts L2 IASI (point rouge), Ts retsituée IASI (point vert) et (bas) du rayonnement thermique
infrarouge LWdown BSRN à Pôle Sud pour les mois de (a) novembre 2009, (b) décembre 2009
et (c) janvier 2010. La figure (d) est un zoom sur la période 22 au 29 décembre 2009.
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Pour chaque comparaison sont notés le nombre d’observations sur lequel est réalisé la com-
paraison, le coefficient de détermination entre les deux jeux de données, le biais de température
de surface et le RMSE.
À Dôme C, l’application du filtre diminue significativement le nombre d’observations (de
610 à 393) et améliore légèrement l’estimation de la Ts : le coefficient de détermination reste
identique (0,92), le biais (-0,41°C) et le RMSE (2,13°C) baissent légèrement.
À Pôle sud, l’application du filtrage selon les données MODIS a un effet sensible sur la Ts
restituée IASI. Son application réduit d’un peu plus de la moitié le nombre de Ts restituée IASI
(de 1277 à 580). Cette opération sur les données a cependant permis d’améliorer significative-
ment les scores en passant d’un coefficient de détermination égal à 0,78 pour la Ts restituée IASI
non filtrée à un coefficient de détermination égal à 0,90 après filtrage. On observe également
une diminution du biais (-1,33°C contre -2,11°C) et du RMSE (2,34°C contre 3,60°C).
Le filtre présente néanmoins l’inconvénient d’éliminer certaines bonnes valeurs de la Ts
restituée IASI car les heures de passage de MODIS et IASI au-dessus du Pôle Sud ne sont pas
les mêmes. L’opération consistant à faire correspondre les heures de passage IASI et MODIS
avec une marge d’erreur amène une imprécision.
Figure 3.22 – Nuages de points représentant (a) (b) la Ts restituée IASI avant le filtrage et
(c) (d) la Ts restituée IASI après le filtrage selon les données MODIS en fonction de la Ts du
BSRN à Dôme C (gauche) et Pôle Sud (droite) entre novembre 2009 et janvier 2010.
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3.4 Évaluation des températures de surface IFS et ARPEGE
L’évaluation de la Ts des prévisions IFS et des prévisions ARPEGE (issues de la version de
la chaîne opérationnelle à partir du 2 juillet 2013) est réalisée sur tout le continent antarctique
par comparaison avec la Ts MODIS entre le 3 juillet et le 31 août 2013. Cette période permet
d’évaluer le comportement de la Ts ARPEGE pendant la nuit polaire lors de conditions atmo-
sphériques le plus souvent très stables. La figure 3.23 représente les biais de la Ts ARPEGE
(Figure 3.23a), de la Ts IFS (Figure 3.23b) et de la Ts ERA-i (Figure 3.23c) calculés par rapport
à la Ts MODIS, aux mêmes instants et en condition ciel de clair sur le continent antarctique.
En dessous des biais sont présentées les RMSE de la Ts ARPEGE (Figure 3.23d), de la Ts IFS
(Figure 3.23e) et de la Ts ERA-i (Figure 3.23f) calculés à partir des Ts MODIS. Les résultats
de la Ts ERA-i, déjà présentés dans la section 3.2.3.2, sont ajoutés à titre de comparaison.
La Ts IFS présente un biais chaud de 4 à 8°C sur le plateau antarctique supérieur à celui
de la Ts ERA-i. La cause de ce biais est probablement, comme pour le biais chaud de la Ts
ERA-i (section 3.2.3.2), la paramétrisation des échanges de surface dans le modèle IFS qui
surestime les flux de chaleur sensible par forte stabilité. Une étude menée par E. Dutra, bientôt
publiée dans un rapport interne du CEPMMT, fait également état d’une sous-estimation des
événements de fort refroidissement radiatif probablement due à des échanges trop importants
dans le couplage surface/atmosphère, sans doute liés à ce même défaut de paramétrisation.
La Ts ARPEGE montre une meilleure estimation de la Ts avec un biais plus faible, entre
-3°C et 3°C, et de façon moins marquée, un RMSE inférieur au RMSE IFS.
Dans le modèle ARPEGE, on impose un coefficient d’échange turbulent quasi-nul au-delà
d’une valeur critique du nombre de Richardson (Bazile et al., 2011).
Dans le modèle IFS, la formulation du flux de chaleur sensible Hs est telle que :
Hs = ρacp|UL|CH(TL + gzL
cp − Ts ) (9)
avec ρa la densité de l’air, cp la capacité calorifique de l’air, g la gravité, |UL|, TL, zL la vitesse
du vent, la température et la hauteur au plus bas niveau du modèle et CH le coefficient d’échange
turbulent. En condition stable, le coefficient d’échange turbulent CH dépend des fonctions de
stabilité proposées par Holtslag et De Bruin (1988), elles mêmes fonction de paramètres de
stabilité estimés via une méthode itérative basée sur le nombre de Richardson.
La meilleure performance d’ARPEGE peut s’expliquer par cette limitation du coefficient
d’échange turbulent en cas de forte stabilité.
78
3.4 Evaluation des températures de surface IFS et ARPEGE
Figure 3.23 – Moyennes du biais et du RMSE de Ts calculées à partir de la Ts MODIS sur la
période du 3 juillet au 31 août 2013 : (a)(d) Ts ARPEGE, (b)(e) Ts IFS et (c)(f) Ts ERA-i.
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3.5 Conclusions et perspectives
Grâce à ses caractéristiques orbitales et à sa large fauchée, MODIS montre un bon potentiel
dans l’observation de la Ts du plateau antarctique pour les cas clairs. En moyenne, sur chaque
pixel de 25 km du plateau antarctique, plus de 9 observations horaires de la Ts sont disponibles
par jour et leur évaluation montre une très bonne corrélation avec les observations in situ de la
Ts, ainsi que des biais et RMSE faibles. Ces comparaisons faites avec la Ts in situ, plutôt que
la température de l’air, permet d’éviter les incertitudes liées aux observations de la T2m sur le
plateau antarctique décrites dans Genthon et al. (2010). Les bons résultats de l’évaluation de
la Ts MODIS montrent qu’elle est adaptée pour évaluer la Ts simulée par d’autres modèles et
réanalyses.
Dans un premier temps, les données horaires de la Ts MODIS entre 2000 et 2011 ont ainsi été
utilisées pour évaluer la précision de la Ts des réanalyses ERA-Interim et de la Ts simulée par le
modèle de neige Crocus, forcé en entrée par ERA-Interim. Cette étude a révélé un biais chaud
de la Ts ERA-i sur tout le plateau antarctique, de 3 à 6°C selon la localisation, en condition
de ciel clair, quelle que soit la saison. Cette mise en évidence d’une surestimation de la Ts
ERA-i sur le plateau antarctique est en accord avec une comparaison entre la T2m ERA-i et les
données HadCRUT4 faite par Jones et Harpham (2013). La comparaison des Ts ERA-i avec des
Ts in situ a également montré que ce biais chaud est présent lors de conditions nuageuses. Une
analyse de la paramétrisation des échanges de surface du modèle IFS, via une comparaison avec
les simulations du modèle de neige Crocus et les réanalyses du nouveau schéma de surface du
CEPMMT, montre que le biais chaud d’ERA-Interim peut être dû à une surestimation des flux
turbulents de chaleur sensible de surface en conditions stables. Le CEPMMT a confirmé le biais
chaud d’ERA-Interim en Antarctique et travaille actuellement sur une modification du schéma
de surface pour résoudre ce problème. La paramétrisation des échanges de surface ne serait peut
être pas la seule cause, la densité de la neige et la rugosité de surface sont également étudiées.
Ce travail fait également mention d’événements de forts refroidissements radiatifs sous-estimés
probablement en raison d’échanges trop importants dans le couplage surface/atmosphère, sans
doute liés à ce même défaut de paramétrisation. Quant à l’évaluation des simulations de la Ts
par le modèle de neige Crocus, elle a montré de bons résultats avec un faible biais entre -2 et
2°C sur le plateau antarctique malgré le forçage de Crocus par une T2m ERA-Interim biaisée.
La Ts IASI L2 a également été évaluée. Son analyse montre une moins bonne estimation
de la Ts comparée à celle des données MODIS. La difficulté d’estimation de la Ts L2 IASI
est liée à la forte inversion de la Ts en Antarctique qui rend la détection de nuage difficile.
L’analyse de la Ts L2 IASI a surtout révélé un nombre très faible d’observations à Dôme C et à
Pôle Sud pendant les périodes étudiées, mettant en évidence la faiblesse du traitement nuageux
de l’AVHRR d’Eumetsat au-dessus de l’Antarctique. Pour contourner ce problème, la Ts L2
IASI a été filtrée selon la présence de données MODIS qui présentent une meilleure détection
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nuageuse. L’application du filtre entraîne l’élimination d’environ 80% des données IASI L2. En
dépit d’une estimation de la Ts IASI L2 de meilleure qualité après le filtrage, la comparaison
entre la Ts IASI L2 filtrée et la Ts MODIS n’est pas concluante : de grandes différences de Ts
allant jusqu’à 6°C à l’intérieur du plateau antarctique et sur des régions côtières sont observées.
Leurs causes exactes ne sont, à ce jour, pas encore identifiées. Ces différences de Ts peuvent
toutefois être favorisées par les biais respectifs de MODIS et IASI. Le problème du masque
nuageux d’Eumetsat qui induit un faible nombre d’observation et des erreurs d’estimation de
la Ts L2 IASI ne permet pas l’utilisation de la mesure par télédétection IASI sur le plateau
antarctique pour la suite de notre étude.
La Ts produite par l’algorithme développé par Vincensini (2013) par inversion de l’équation
de transfert radiatif à partir des radiances IASI a ensuite été analysée. La comparaison des
mesures in situ fournies par le BSRN a permis d’évaluer positivement la restitution à partir du
canal 756 de IASI à Dôme C et à Pôle Sud. À Dôme C, la Ts restituée IASI estime particuliè-
rement bien la Ts du BSRN. À Pôle Sud, les résultats sont moins bons, ce qui peut s’expliquer
par la position du Pôle Sud en bord de fauchée, mais améliorent nettement l’estimation de la Ts
par rapport à la Ts L2 IASI dans des conditions de ciel clair. La Ts restituée IASI a également
été calculée à partir des radiances IASI pour les cas nuageux. Un filtrage selon la présence des
données MODIS éliminant les données nuageuses a montré une amélioration significative de
l’estimation de la Ts restituée IASI à Pôle Sud.
Enfin, la comparaison des Ts IFS et Ts ARPEGE avec les observations satellitaires MODIS
montre un biais chaud des Ts IFS de 4 à 8°C, supérieur à celui des Ts ERA-i, et un biais plus
faible de la Ts ARPEGE de -3 à 3°C sur le plateau antarctique. Ce biais chaud de la Ts IFS
peut avoir les mêmes explications que le biais chaud de la Ts ERA-i, à savoir un problème dans
la paramétrisation des échanges de surface dans le modèle IFS. Une meilleure formulation des
flux turbulents de surface pourrait expliquer les meilleurs résultats du modèle ARPEGE.
Ce chapitre a démontré la pertinence des observations satellitaires MODIS de la Ts en
Antarctique pour l’évaluation des réanalyses et des modèles pour ce qui concerne les variables
décrivant la surface et les flux radiatifs de surface. À notre connaissance, aucune autre étude
n’a réalisé une évaluation des paramétrisations de surface de modèles météorologiques et des
réanalyses à partir d’une utilisation extensive d’observations satellitaires instantanées de la Ts,
ce qui constitue une avancée majeure.
Les bons potentiels de MODIS et Crocus dans l’estimation de la Ts permettent l’utilisation
de leur données pour étudier le cycle diurne de la Ts sur le plateau antarctique. Même si l’ajout
des observations de la Ts L2 IASI aurait permis de disposer d’un nombre plus important de
jours avec un cycle diurne quasi-complet, l’impossibilité de valider précisément la Ts L2 IASI,
due au faible nombre d’observation et à leur qualité, rend impossible cette fusion. De même,
au vu des résultats de la Ts IFS et de la Ts ARPEGE, le choix a été pris de se concentrer
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sur les données MODIS, Crocus et ERA-Interim pour la suite de ces travaux. Dans le chapitre
suivant, les données MODIS et Crocus seront utilisées pour étudier la Ts à Dôme C et analyser
les différentes facteurs agissant sur sa variabilité spatiale et temporelle.
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Le plateau antarctique présente des caractéristiques uniques d’homogénéité spatiale et de
stabilité apparente de sa surface dans le temps. Sa surface sans végétation, à faible rugosité
(Petit et al., 1982), peu pentue (Rémy et al., 1999) et temporellement stable grâce au faible
taux d’accumulation de neige et aux vents de petites intensités qui souﬄent dans la région, font
du plateau une région de référence pour la calibration et la validation d’instruments embarqués
par satellite (Loeb, 1997; Six et al., 2004; Macelloni et al., 2007). Pourtant, de récentes études
de télédétection remettent en question cette homogénéité qui ne serait qu’apparente.
Lacroix et al. (2009); Champollion et al. (2013); Brucker et al. (2014); Picard et al. (2014)
ont révélé dans leurs travaux une variabilité importante des propriétés de surface de la neige à
l’échelle d’une journée, de plusieurs mois ou encore plusieurs années sur le plateau antarctique.
Bien qu’elles aient été observées, les variations temporelles des propriétés physiques de surface
ont été peu étudiées à l’aide d’un modèle détaillé du manteau neigeux. Une raison importante
est le travail demandé pour adapter au domaine antarctique la paramétrisation des modèles
de neige (Dang et al., 1997; Groot Zwaaftink et al., 2013), le plus souvent utilisés dans des
environnements alpins où le manteau est saisonnier et l’accumulation considérable (Jordan,
1991; Bartelt et Lehning, 2002).
De même, malgré une pente inférieure à 0,5% (Frezzotti et al., 2002), le plateau antarctique
présente une forte variabilité spatiale des propriétés de surface (Gallet et al., 2011; Dang et al.,
1997; Picard et al., 2014) qui n’est pas uniquement due à la variabilité des conditions atmo-
sphériques mais résulte de la combination du transport de la neige par le vent et de processus
de métamorphose post-dépôt (Goodwin, 1990; Courville et al., 2007; Scambos et al., 2012).
On observe ainsi sur le plateau des sastrugi, micro-reliefs dont la hauteur et la longueur sont
déterminées par la vitesse du vent et peuvent varier fortement entre 1 et 10 m en longueur et
entre 4 cm et 1 m en hauteur (Gow, 1965; Frezzotti et al., 2002)(Figure 4.1). Beaucoup plus
larges en hiver, les sastrugi tendent à décroître en taille et à s’applanir en été. L’explication se
trouve dans le faible taux de précipitations qui permet à la neige d’être mobilisée de nombreuses
fois avant d’être intégrée définitivement au manteau neigeux.
Des mesures de densité de surface effectuées sur 5 cm d’épaisseur à Dôme C de Décembre 2014
à Janvier 2015 et réalisées de façon alétaoire dans un zone rectangulaire de 50 m sur 100 m
présentent ainsi un écart-type de 43,7 kg m−3 pour une valeur moyenne de 265,58 kg m−3.
L’hétérogénéité spatiale du manteau neigeux complexifie la comparaison entre des observa-
tions in situ et des observations satellitaires. En effet, les observations satellitaires ne disposent
pas d’une résolution spatiale assez fine pour observer ces micro-reliefs et ceux-ci ne peuvent pas
être simulés par un modèle qui ne dispose pas d’un forçage atmosphérique variable à l’échelle
du mètre.
Toutefois, l’étude menée par Libois (2014) montre que la paramétrisation de Crocus aux
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conditions de Dôme C permet d’obtenir une bonne reproduction de la variabilité spatiale de
la densité de surface par le modèle. Dans la version originale de Crocus, la densité de la neige
fraîche paramétrisée selon la température et l’intensité du vent conduit invariablement à une
densité égale à 50 kg m−3, valeur inférieure à toutes les observations de densité de surface
faites à Dôme C. L’introduction dans Crocus d’une paramétrisation du transport de neige par
le vent et de son effet sur la compaction des couches superficielles du manteau neigeux (Brun
et al., 1997; Vionnet et al., 2012) permet d’atteindre des densités superficielles supérieures à
250 kg m−3, sans pour autant atteindre les valeurs plus fortes observées en moyenne autour de
Dôme C et sans pouvoir rendre compte de la variabilité de plus petite échelle. Libois (2014) a
choisi d’attribuer à la neige fraîche une densité égale à 170 kg m−3, valeur correspondant au
5ème centile de mesures de densité de surface faite pendant la campagne 2012-2013 à Dôme
C. Ce choix se base sur l’hypothèse qu’une neige avec la plus basse densité n’a guère été al-
térée par des processus post-dépôt. Libois (2014) a également modifié la valeur de SSA de la
neige fraîche, en passant de la valeur maximale égale à 65 m−2 kg−1 dans la version standart
de Crocus à 100 m−2 kg−1, valeur représentative des mesures de neige précipitée et de dia-
mond dust collectés lors des évenements de précipitation. La valeur maximale de la densité près
de la surface a également été augmentée de 350 kg m−3 à 450 kg m−3 (Albert et al., 2004).
La valeur initiale de 350 kg m−3 ne considérait pas une plus grande compaction par le vent et
Brun et al. (1997, 2013) a montré que cela pouvait mener à un biais négatif de la densité simulée.
La variabilité spatiale des propriétés de la neige a un rôle clef dans de nombreuses appli-
cations. Elle est à considérer lorsque les propriétés radiatives d’un manteau sont modélisées à
grande échelle à partir d’un profil vertical ponctuel des propriétés physiques de ce manteau
(Brucker et al., 2011). Il faut également la prendre en compte dans l’interprétation d’observa-
tions satellitaires qui présentent des propriétés de la neige moyennées sur plusieursm2 voire km2
(Champollion et al., 2013; Picard et al., 2014) ou lors de l’évaluation d’un modèle numérique
du manteau neigeux basée sur des mesures ponctuelles supposées illustrer une zone étendue
(Dang et al., 1997). Les variabilités temporelles et spatiales des propriétés de surface sont ainsi
très importantes car elles déterminent l’albédo de neige dont dépend le bilan énergétique de
surface du manteau. Il est alors essentiel de les comprendre et de les simuler correctement. C’est
pourquoi ce chapitre cherche à analyser la variabilité spatiale et temporelle de la Ts à Dôme C
et identifier les différents facteurs qui la contrôlent. Le site de Dôme C a été choisi pour cette
étude car il présente un fort cycle diurne de la Ts en été et des conditions atmosphériques très
stables qui favorisent l’étude de l’intéraction neige/atmosphère.
Ce travail s’appuie sur l’étude menée par Brun et al. (2011) qui a montré que le modèle
couplé atmosphère/neige AROME/Crocus pouvait reproduire le cycle diurne du bilan énergé-
tique de surface à Dôme C sur une période de 10 jours consécutifs. Ceci a été possible en fixant
l’albédo et en ajustant les caractéristiques thermiques de la couche superficielle de neige liées à
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sa densité (profil de conductivité et capacité thermiques sur une dizaine de cm).
Dans ce contexte, ce chapitre a plusieurs objectifs :
— déterminer les processus qui contrôlent la variabilité spatiale et temporelle de la Ts à
Dôme C à partir de mesures in situ, d’observations satellitaires et de simulations du
modèle de neige Crocus ;
— reproduire la variation diurne de la Ts à Dôme C à l’aide du modèle de neige Crocus en
s’appuyant sur l’étude du cycle diurne de deux surfaces de densité différentes ;
— exploiter les mesures de cycle diurne de la Ts pour estimer la densité de surface à Dôme C.
Dans un premier temps, une étude de la variabilité spatiale et temporelle de la Ts est
effectuée (section 4.2 et 4.3). L’impact du flux radiatif SWdown, de la densité de surface et
du vent sur la variabilité de la Ts est également étudié à l’aide d’observations in situ et de
simulations du modèle de neige Crocus. Après avoir détaillé les modifications apportées au
forçage atmosphérique de Crocus, des simulations idéalisées Crocus correspondant à différentes
valeurs de densité de surface, sont comparées aux observations in situ réalisées en Janvier 2015 à
Dôme C (section 4.4). Enfin, la méthode développée pour estimer la densité de surface à Dôme
C à partir de l’inversion du cycle diurne de la Ts est présentée (section 4.5.1), ses résultats
analysés (section 4.5.2) et les perspectives d’amélioration de la méthode introduites (section
4.5.3).
Figure 4.1 – Vue de la surface de la calotte antarctique depuis le sommet de la tour américaine
(45 m) à Dôme C.
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4.2 Étude de la variabilité spatiale de la température de sur-
face
Le travail d’évaluation de la variabilité spatiale de la Ts s’appuie sur des mesures que j’ai
réalisées à Dôme C près de la station Concordia (75,1°S ; 123,3°E, 3230 m a.s.l) entre décembre
2014 et Janvier 2015. Deux stratégies ont été mises en place. La première consiste à analyser
la variabilité de la Ts sur une distance de 5 km, dite variabilité spatiale à grande échelle,
pour identifier une éventuelle variation de la Ts sur des distances inférieures à la résolution
des instruments de télédétection. La seconde a pour but d’évaluer sur une distance de 100 m
présentant des structures spatiales, type sastrugi, leur impact sur la variabilité de la Ts, dite
variabilité spatiale à petite échelle. En raison de la limite de temps imposée par la durée de ma
campagne à Dôme C, le nombre de mesures réalisées ne permet pas d’aboutir à une conclusion
définitive de la variabilité spatiale à petite et grande échelle mais permet de conforter ou
rediriger des axes d’étude choisis pour la suite des travaux.
4.2.1 Variabilité spatiale à grande échelle
L’évaluation de la variabilité spatiale de la Ts sur une distance de 5 km a été réalisée en
effectuant des mesures de la Ts tous les 100 m à partir de la station Concordia et en direction
du nord. La figure 4.2 présente la Ts mesurée sur 3 transects différents les 10, 13 et 17 janvier
2015. Un problème technique survenu lors de l’expérience du 17 janvier 2015 a limité la mesure
de la Ts à un transect de 2,5 km. Dans le tableau 4.1 figurent l’écart-type mesuré sur les 3
transects ainsi que le nombre d’observations de chaque transect.
Durant ces trois jours les conditions météorologiques étaient :
— le 10 janvier : ciel clair, vent moyen d’environ 4 m s−1 ;
— le 13 janvier : ciel couvert, vent fort d’environ 7 m s−1 ;
— le 17 janvier : ciel clair, vent faible d’environ 2 m s−1.
Lors du transect n°1, effectué le 10 janvier, on observe une augmentation de la Ts d’environ
1°C entre le début du transect et la fin du transect. Ce jour là, la Ts mesurée à Dôme C par
une station météorologique à l’aide d’un capteur infrarouge, nommée ci-après Ts IR, révèle une
augmentation à partir de 2h jusqu’à 14h (heure solaire 14) (Figure 4.3). L’expérience ayant duré
une heure de 9h30 à 10h30, l’augmentation de la Ts lors du transect n°1 peut être provoquée
par la hausse du forçage solaire pendant la mesure du transect, illustrée sur la figure 4.3a par
l’augmentation de la Ts IR.
Cette augmentation de la Ts entre le début et la fin du transect ne se retrouve pas sur
le transect n°2 réalisé le 13 janvier. Ce jour là, la Ts présente une variabilité réduite avec un
écart-type égal à 0.27°C (contre 0.43°C et 0.34°C pour les transects n°1 et n°3).
14. les heures seront données par la suite en heure solaire sauf indication contraire.
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Figure 4.2 – Ts mesurée sur trois transects de 5 km à Dôme C les 10, 13 et 17 janvier 2015.
Cela peut s’expliquer en partie par les conditions météorologiques et notamment la vitesse
du vent élevée (7 m s−1) pour la région qui, en favorisant l’échange de flux turbulents entre la
surface et la basse atmosphère, limite la variabilité de la Ts et atténue l’impact de la variabilité
spatiale. Cet effet du vent le 13 janvier est d’ailleurs visible si l’on compare la variabilité de la
Ts IR mesurée à Dôme C les 10, 13 et 17 janvier (Figure 4.3). On observe une atténuation de
l’amplitude de la Ts IR le 13 janvier avec notamment une stabilisation de la Ts IR autour de
-28,5°C entre 8h et 11h. Cette stabilisation de la Ts IR entre 8h et 11h ne se retrouve pas les
10 et 17 janvier, jours avec une intensité plus faible du vent.
La moyenne glissante de la Ts du transect n°1 et n°2 est calculée sur différents intervalles
(200 m, 400 m, 1000 m et 2000 m) et présentée sur la figure 4.4. Sa stabilité au-delà de 1 km
montre que l’ordre des variations spatiales est inférieur à 1 km, ce qui conforte notre utilisation
des données MODIS d’1 km de résolution.
Ces résultats seraient à confirmer sur plus de données, ce qui permettrait également de
préciser la variabilité spatiale aux échelles intermédiaires entre 100 m et 1 km.
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Transect 1 Transect 2 Transect 3
10/01/2015 13/01/2015 17/01/2015
Nombre d’observations 51 51 27
Ecart-type (°C) 0,43 0,27 0,34
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Figure 4.3 – Ts mesurée par un capteur infrarouge installé sur une station météorologique fixe
à Dôme C les (a) 10, (b) 13 et (c) 17 janvier 2015.
4.2.2 Variabilité spatiale à petite échelle
La variabilité de la Ts à petite échelle est évaluée en effectuant des mesures de Ts tous les
mètres sur un transect de 100 m. Les zones de mesures ont été choisies pour les structures
spatiales qu’elles présentaient, notamment des sastrugi. Encore peu étudiés, il est probable
qu’ils aient une influence sur plusieurs processus à petite échelle : ils affectent les flux turbulents
(sensible et latent) et le transport de neige par le vent en aidant la fixation des particules de
précipitations. Ils sont généralement de densité plus élevée et peuvent modifier l’albédo de la
surface et, par conséquent, la Ts (Picard et al., 2014). La figure 4.5 présente la Ts mesurée tous
les mètres sur 3 différents transects de 100 m à Dôme C. Pour chaque transect, l’expérience
a été répétée une seconde fois. La volonté de départ était d’effectuer les deux passages le plus
rapidement possible afin de ne pas ajouter de variabilité temporelle à la mesure. Sur le terrain,
je me suis aperçue que l’instrument IR120 nécessitait un temps de stabilisation pour trouver
la température d’équilibre en chaque point de mesure. C’est pourquoi la durée de l’expérience
entraîne un écart d’une heure entre le premier passage et le second.
Le nombre d’observations, l’écart-type et la moyenne de chaque Ts mesurée sur les deux
passages de chaque transect sont présentés dans le tableau 4.2. Dans le tableau 4.3 figurent les
coefficients de détermination entre la Ts mesurée lors du 1er passage (Ts1) et la Ts du second
passage (Ts2), leur biais et leur RMSE.
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Figure 4.4 – Moyenne glissante de la Ts mesurée (a) le 10 janvier (transect n°1) et (b) le 13
janvier 2015 (transect n°2). La moyenne glissante de la Ts est calculée sur différent intervalles :
200 m, 400 m, 1000 m et 2000 m.
Durant ces trois jours les conditions météorologiques étaient :
— le 3 janvier : ciel couvert, vent faible inférieur à 1 m s−1 ;
— le 7 janvier : ciel couvert, vent fort d’environ 10m s−1 ;
— le 9 janvier : ciel clair, vent moyen d’environ 3m s−1.
Sur la figure 4.5a, le transect n°1 réalisé le 3 janvier 2015 présente deux mesures de la Ts,
Ts1 et Ts2, autour de -23°C caractérisées par une forte variabilité spatiale avec un écart-type de
0,78°C pour Ts1 et 0,87°C pour Ts2 (Tableau 4.2). Sur ce premier transect, Ts1 et Ts2 diffèrent
sensiblement notamment lors des 60 premiers mètres. Ces observations se confirment avec un
coefficient de détermination inférieur à 0,1, un biais de 1,03°C et un RMSE de 1,43°C (Tableau
4.3). On observe toutefois une concordance des pics de Ts (les 7, 8, 11, 24, 73, 77, 82, 83, 86,
90 et 92 m).
Les mesures Ts1 et Ts2 réalisées lors du transect n°2, le 7 janvier, présentent une variabilité
plus faible avec un écart-type respectif de 0,72°C et 0,60°C. Ces deux Ts ne montrent pas de
concordance entre le premier et le deuxième passage (Tableau 4.3). Ces résultats peuvent s’ex-
pliquer en partie par les mauvaises conditions météorologiques qui atténuent la variabilité de la
Ts IR, caractérisée par une amplitude diurne plus faible (Figure 4.6). La forte intensité du vent
le 7 janvier, qui augmente les échanges de chaleur sensible entre la surface et la basse atmo-
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sphère, induit une diminution de la variabilité de la Ts et limite l’influence des hétérogénéités
spatiales. De même, les conditions nuageuses limitent l’absorption du rayonnement solaire dans
le manteau et donc l’impact de la densité et des ses variations sur la profondeur de pénétration
du rayonnement solaire.


























































































Figure 4.5 – Ts mesurée sur un transect de 100 m à Dôme C : (a) le 3 janvier 2015, (b) le 7
janvier 2015 et (c) le 9 janvier 2015. Le 3 janvier 2015, les mesures ont été réalisées entre 9h43
et 10h34 pour le transect 1 et entre 10h38 et 11h29 pour le transect 2. Le 7 janvier 2015, les
mesures ont été réalisées entre 9h56 et 10h46 pour le transect 1 et entre 10h50 et 11h40 pour le
transect 2. Le 9 janvier 2015, les mesures ont été réalisées entre 14h23 et 15h13 pour le transect
1 et entre 15h17 et 16h07 pour le transect 2. Les heures sont en heure solaire.
Le troisième transect montre deux Ts, autour de -23°C, présentant une faible variabilité avec
un écart-type égal à 0,3°C mais avec, cette fois, une bonne répétabilité (coefficient de déter-
mination de 0,6) (Figure 4.5c et tableau 4.3). Ce meilleur résultat peut être lié aux conditions
météorologiques favorables à l’expérience : un ciel clair et un faible vent ne limitent pas la va-
riabilité de la Ts IR (Figure 4.6c) mesurée à Dôme C, on peut donc penser qu’ils ne limitent pas
non plus la variabilité de la Ts produite par les structures en surface. On note entre le premier
et le second passage une diminution de la Ts avec un écart global de l’ordre 0,5°C, cohérent
avec l’évolution de la Ts IR (Figure 4.6c) entre 14h23 et 16h07, période des mesures.
La concordance des pics de Ts observés lors de ces trois transects correspond à des effets
spatiaux : la présence de reliefs conditionne la densité de surface, l’exposition au rayonnement
solaire ou l’exposition au vent, et agit sur la valeur de la Ts.
92
4.2 Étude de la variabilité spatiale de la température de surface
Transect 1 Transect 2 Transect 3
Ts1 Ts2 Ts1 Ts2 Ts1 Ts2
Nombre d’observations 99 89 101 101 100 101
Ecart-type (°C) 0,78 0,87 0,72 0,60 0,30 0,31
Moyenne (°C) -23,63 -22,62 -25,77 -24,79 -22,56 -23,22
Table 4.2 – Nombre d’observations et écart-type de la Ts pour chaque
transect.
Transect 1 Transect 2 Transect 3
03/01/2015 07/01/2015 09/01/2015
Ts1/Ts2 Ts1/Ts2 Ts1/Ts2
R2 0,09 0,04 0,60
Biais (°C) 1,03 0,98 -0,66
RMSE °C) 1,43 1,42 0,69
Table 4.3 – Coefficient de détermination, biais et
RMSE moyens des différences entre la Ts mesurée lors
du premier passage et la Ts mesurée lors du second.
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Figure 4.6 – Ts mesurée par un capteur infrarouge installé sur une station météorologique fixe
à Dôme C les (a) 3, (b) 7 et (c) 9 janvier 2015.
93
Chapitre 4 : Variabilité de la température de surface à Dôme C
Toutefois, cette expérience a révélé de nombreux cas où la variabilité de la Ts n’était pas
reproduite d’un passage à l’autre, probablement en raison des conditions atmosphériques, ce
qui ne permet pas de caractériser précisemment l’impact de la variabilité spatiale du manteau
sur la variabilité de la Ts.
En conclusion, la variabilité spatiale de la surface observée sur deux échelles différentes
(5 km et 100 m) lors de ces expériences n’est pas assez forte pour être mise en évidence par nos
mesures de Ts. Ce résultat laisse à penser que la variabilité spatiale réelle de la Ts est faible,
typiquement inférieure à 2°C.
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4.3 Étude de la variabilité temporelle de la température de
surface
L’étude de de la variabilité temporelle de la Ts s’appuie sur des données in situ mesurées
par le BSRN en 2009, des mesures in situ effectuées durant la campagne 2014-2015 à Dôme C,
des données satellitaires MODIS et des simulations Crocus couvrant la période 2000-2013.
4.3.1 Variabilité annuelle de la Ts
La figure 4.7 présente la Ts MODIS pluri-annuelle et sa moyenne quotidienne à Dôme C
sur la période 2000-2013. On observe les valeurs de Ts les plus élevées, au-dessus de -40°C, de
novembre à février. À partir de février, la Ts chute rapidement pour se stabiliser vers une valeur
proche de -65°C entre avril et septembre. La moyenne annuelle de la Ts MODIS, égale à -56°C,
est supérieure aux moyennes mensuelles des 8 mois les plus froids (de mars à novembre).
La Ts varie selon différents facteurs qui n’ont pas le même ordre d’influence selon les saisons.
Il n’y a pas 4 saisons climatiques à proprement parler sur le plateau antarctique, comme on
peut en rencontrer aux moyennes latitudes, mais un long hiver de mars à octobre et un court
été de novembre à février (Dalrymple, 1966) séparés par de très courtes intersaisons que l’on
appellera automne et printemps par commodité.
L’essentiel de l’énergie reçue par la surface provenant de l’absorption du rayonnement solaire
atteignant la surface (SWdown), on observe les mois les plus froids lorsque le soleil passe sous
l’horizon pendant la saison hivernale.
Par ciel clair, pendant la nuit polaire, la Ts n’est ainsi plus gouvernée au premier ordre par le flux
radiatif SWdown, qui est nul, mais principalement par l’action des vents de surface qui favorisent
le transfert de chaleur entre les basses couches de l’atmosphère et la surface. L’absence fréquente
de nuages et l’humidité spécifique très faible sur le plateau antarctique rendent le flux thermique
LWdown peu sensible à des variations éventuelles du profil de température atmosphérique. C’est
alors la variabilité temporelle du vent et celle du LWdown, due aux passages des nuages, qui ont
le plus d’impact sur la variabilité du bilan énergétique superficiel et donc sur la variabilité de
la Ts du plateau.
À un niveau moindre, la Ts peut aussi être impactée par l’advection de masse d’air. Sur le
plateau antarctique, le relief plat limite le développement de vents catabatiques, de telle sorte
qu’une forte inversion de la température peut se développer à la surface. De plus, l’absence de
barrières topographiques au Nord permet à l’air maritime de pénétrer à l’intérieur des terres
(Van den Broeke, 1997). L’advection de masses d’air maritimes diminue cependant en hiver
avec l’expansion de la glace de mer qui atteint sa valeur maximale en septembre (Van Loon,
1967).
À cause de la faible inertie thermique de la neige et de l’éloignement de l’océan, la date du
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Figure 4.7 – Ts MODIS pluri-annuelle et de la moyenne quotidienne de la Ts MODIS pluria-
nnuelle mesurée à Dôme C et moyennée sur la période 2000-2013. La Ts MODIS pluri-annuelle
est calculée en moyennant sur la période 2000-2013 la Ts MODIS de chaque heure de chacun
des jours d’une année. La moyenne journalière pluri-annuelle de la Ts MODIS est calculée en
moyennant sur la période 2000-2013 la Ts MODIS de chaque jour d’une année.
maximum de la Ts (-27,3°C), le 31 décembre, est très proche de la date du solstice d’été le 21
décembre, ce qui n’est pas le cas aux latitudes moyennes. Selon des statistiques réalisées sur
des mesures de température entre 1981 et 2010, la ville de Toulouse, par exemple, connaît sa
température de l’air moyenne maximale en Juillet-août (23,3°C) alors que le solstice d’été a lieu
le 21 juin. Cela montre que, sur le plateau antarctique, la température de l’air est fortement
influencée par la Ts qui, elle, dépend principalement du bilan radiatif.
Sur la figure 4.7, on observe une particularité avec un minimum de la Ts (en moyenne autour
de -70°C) fin août-début septembre quand le Soleil réapparaît au-dessus de l’horizon.
Ce minimum de la Ts est la conséquence de l’oscillation semi-annuelle de l’hémisphère sud
(Van Loon, 1967; Van den Broeke, 1998). La variation annuelle de la pression atmosphérique
présente des conditions anticycloniques en été et en hiver, et cycloniques pendant les intersai-
sons (Pettré et Périard, 1996). Cette évolution de la pression met en évidence l’oscillation semi-
annuelle qui résulte du gradient de température à grande échelle dans la troposphère moyenne
entre l’Antarctique et l’océan Austral (Pettré et Périard, 1996). Pendant les intersaisons, les
fortes variations de la Ts du continent induisent un gradient de température plus fort entre le
continent et l’océan dont la température varie peu pendant ces périodes. La hausse du gradient
de température renforce les dépressions qui circulent autour de l’Antarctique, provoquant ainsi
une baisse de la pression moyenne. Ces dépressions transportent d’importantes quantités de
masses d’air de l’océan vers le continent. Cette forte advection se prolonge durant la période
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hivernale mais, à mesure que la saison progresse, la glace de mer s’étend, ce qui réduit signifi-
cativement le flux de chaleur entre l’océan et l’atmosphère. L’air marin qui est transporté vers
le continent par les dépressions est ainsi plus froid que celui au début de l’hiver, ce qui entraine
une diminution de la Ts dont les plus faibles valeurs s’observent en septembre (Van Loon, 1967).
Fin août, le soleil n’est également au-dessus de l’horizon que depuis une courte période et le
faible SWdown reçu par la surface ne permet pas de perturbation significative des conditions
très stables établies durant l’hiver (Dalrymple, 1966).
En été, le cycle diurne de la Ts est induit au premier ordre par le cycle diurne du SWdown,
lui même induit par le cycle diurne de l’angle solaire zénithal. L’absorption du SWdown dans le
manteau neigeux dépend de l’angle solaire zénithal, de l’albédo de la surface et de l’irradiance
du rayonnement solaire.
La « nuit », quand l’angle solaire zénithal est le plus élevé, l’albédo de surface est aussi à son
maximum (autour de 0,85) (Pirazzini, 2004) et le déficit de rayonnement thermique infrarouge
(LWup – LWdown) dépasse le gain du rayonnement solaire (SWdown - SWup), menant à un
refroidissement de la surface. Le « jour », l’angle solaire zénithal et l’albédo de surface diminuent,
induisant un réchauffement de la surface.
L’impact du cycle diurne du SWdown est illustré sur la figure 4.8 qui présente la variation du
SWdown BSRN, du LWdown BSRN et de la Ts BSRN à Dôme C pendant 4 jours en décembre
2009. On observe que les maxima sont déphasés : le pic du SWdown BSRN se trouve à 12h alors
que la Ts BSRN atteint sa valeure maximale vers 13h30-14h. Le laps de temps séparant un pic
maximum du SWdown d’un pic maximum de la Ts correspond au temps nécessaire au transfert
de chaleur dans le manteau neigeux.
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Figure 4.8 – Série temporelles de la Ts BSRN (noir), du SWdown BSRN (jaune) et du LWdown
BSRN rouge à Dôme C entre le 11 décembre 2009 et le 15 décembre 2009.
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Le nombre réduit d’observation de la Ts MODIS à certaines heures de la journée induit, par
artefact, une forte variabilité de la Ts MODIS horaire pluri-annuelles, notamment en hiver car
la variabilité de la moyenne quotidienne est plus forte qu’en été (Figure 4.7). Cette diminution
de la variabilité quotidienne de la Ts en été s’explique par un gradient de température méridien
réduit dans troposphère moyenne qui affaiblit l’activité cyclonique (Pettré et Périard, 1996). Il
y a donc peu d’arrivée d’air chaud par advection. En revanche, les vents catabatiques, même
s’ils sont moins fréquents qu’en hiver, continuent d’influer sur les échanges de chaleur par flux
turbulents entre la surface et les basses couches de l’atmosphère, ce qui explique la variabilité
de la Ts observée.
4.3.2 Variabilité quotidienne de la Ts : l’amplitude diurne
L’amplitude diurne est la différence entre le maximum et le minimum de la Ts pendant une
journée. Une journée est définie entre 00h et 23h UTC pour faciliter le traitement des données
MODIS, des simulations et des observations in situ sur le domaine.
4.3.2.1 Disponibilité de l’amplitude diurne de la Ts MODIS
Pour évaluer son évolution, l’amplitude diurne de la Ts à Dôme C a été calculée à partir de
la Ts MODIS pour chaque jour entre mars 2000 (date départ des données MODIS) et décembre
2013.
Afin d’échantillonner au mieux les minimum et maximum quotidiens de la Ts MODIS, un
filtrage sur la disponibilité temporelle est réalisé : les jours présentant une période de données
manquantes de plus de 5 heures consécutives sont éliminés. Ce filtrage nommé « filtre 5H »
permet d’éliminer les jours à forte couverture nuageuse où les maximum et minimum de Ts
ont peu de chances d’être observés. Toutefois, malgré l’application de ce filtrage, les minimum
et maximum réels de la Ts peuvent se produire en dehors de l’heure exacte d’observation de
MODIS ou lors d’épisodes nuageux dont la durée n’excède pas 5 heures.
La figure 4.9 présente le nombre de jours observés mensuel moyen et le nombre d’observations
horaires moyen par jour avant et après application du filtre à Dôme C entre 2000 et 2013. Le
nombre total de jours observés et le nombre d’observations horaires par jour sont indiqués dans
le tableau 4.4.
Le filtrage des données MODIS induit une diminution d’environ 34% du nombre de jours
observés (3275 après le filtrage, contre 4965 avant) (tableau 4.4).
On remarque une nette diminution du nombre de jours observés moyen au printemps, qui
correspond à de nombreuses périodes sans observation sur plus de 5 heures consécutives en début
de journée (de 0h à 8h environ) pendant les mois de septembre, pour une raison inconnue. Le
taux de fraction nuageuse pendant les intersaisons étant inférieur au taux de fraction nuageuse
au coeur de l’hiver austral (Bromwich et al., 2012), la couverture nuageuse n’est a priori pas
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en cause. Cette diminution du nombre d’observation vient peut être d’erreurs de détections
nuageuses par MODIS pendant cette période de transition entre l’hiver et l’été où l’angle
solaire zénithal connaît ses valeurs maximales à ces heures.
Le nombre d’observations horaires moyen quotidien augmente quant à lui légèrement, passant
d’une moyenne de 13,39 observations horaires par jour avant application du « filtre 5H » à
13,67 après application. Cette faible différence indique la haute fréquence et la bonne qualité
des observations MODIS sur le site.































































a) Nombre de jours observés
b) Nombre d'observations par jour
Janvier Février Mars Avril Mai Juin Juillet Août Septembre Octobre Novembre Décembre
Janvier Février Mars Avril Mai Juin Juillet Août Septembre Octobre Novembre Décembre
Figure 4.9 – (a) Nombre de jours observés moyen et (b) nombre d’observations par jour avant
et après le « filtre 5H » à Dôme C entre 2000 et 2013.
Table 4.4 – Nombre de jour observés total et nombre d’observation horaire moyen
par jour avant et après application du « filtre 5H » à Dôme C sur la période 2000-
2013.
Avant « filtre 5H » Après « filtre 5H »
Nombre de jours observés total 4965 3275
Nombre d’observations par jour moyen 13,39 13,67
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4.3.2.2 Évaluation des amplitudes MODIS, Crocus et ERA-Interim
La figure 4.10 compare l’amplitude diurne de la Ts MODIS après filtrage (amplitude MODIS)
à l’amplitude diurne calculée à partir de la Ts BSRN (amplitude BSRN) à Dôme C en 2009.
Globalement, on observe une meilleure estimation de l’amplitude diurne par MODIS en été.
En hiver, le nombre plus faible d’observations MODIS complique son évaluation. On note


























































































































































































































































Figure 4.10 – (a) Série temporelle de l’amplitude diurne de la Ts MODIS (bleu), Ts Crocus
(rose), Ts ERA-i (rouge) et Ts BSRN (noir) à Dôme C en 2009. (b) Zoom entre janvier et avril
2009. (c) Zoom entre mai et août 2009. (d) Zoom entre septembre et décembre 2009.
La figure 4.10 présente également l’amplitude diurne obtenue à partir de la Ts Crocus (am-
plitude Crocus) et celle obtenue à partir de la Ts ERA-i (amplitude ERA-i). Comme MODIS, le
modèle de neige Crocus reproduit bien la variabilité de l’amplitude diurne BSRN, avec toutefois
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une surestimation de l’amplitude diurne en mars 2009 et une tendance à la sous-estimation de
l’amplitude diurne en hiver. ERA-Interim présente par contre des amplitudes beaucoup plus
faibles que les valeurs in situ.
Le calcul du coefficient de détermination, du biais et du RMSE sont effectués pour les am-
plitudes MODIS, Crocus et ERA-Interim par rapport à l’amplitude BSRN sur toute l’année
2009 puis uniquement pendant l’été (Figure 4.11).
Des trois jeux de données, l’amplitude MODIS est celle qui reproduit le moins bien la variabilité
de l’amplitude BSRN en 2009 avec un coefficient de détermination de 0,45. Ceci peut s’expliquer
par des cycles diurnes de la Ts MODIS incomplets (249 observations MODIS contre 325 pour
Crocus et ERA-Interim) où le maximum et le minimum réel de la Ts durant une journée ne
seraient pas observés, notamment en hiver où la couverture nuageuse est plus importante et les
erreurs de détection des nuages plus fréquentes. Ce n’est pas le cas pour Crocus et ERA-Interim
qui produisent par construction des cycles diurnes complets de la Ts.
La situation change en été : l’amplitude MODIS a le coefficient de détermination le plus élevé
(0,55) et le RMSE le plus faible (2,40°C). On note cependant une sous-estimation de l’am-
plitude MODIS en été avec un biais de -0,75°C, qui provient probablement de l’observation
sous-optimale du cycle.
Sur l’ensemble de l’année 2009, l’amplitude MODIS présente au contraire un biais positif de
0,45°C qui indique une amplitude MODIS significativement supérieure à l’amplitude BSRN en
hiver. Il faut garder en perspective les conditions météorologiques extrêmes ayant cours sur le
plateau durant la nuit polaire qui accroissent les erreurs de mesure in situ.
Les amplitudes Crocus et ERA-Interim se distinguent en présentant des corrélations avec l’am-
plitude BSRN plus élevées sur l’année (respectivement 0,62 et 0.56) qu’en été (respectivement
0,48 et 0,41), mais leurs RMSE sont toutefois plus faibles l’été (Figure 4.11). L’amplitude ERA-
Interim a les biais et les RMSE les plus importants : respectivement -3,65°C et 5,08°C pendant
l’année ; -3,81°C et 4,78°C en été. Comme souligné au chapitre III, malgré les mauvais résultats
de l’amplitude ERA-Interim, le forçage en entrée de Crocus par ERA-Interim ne semble pas
biaiser les résultats de l’amplitude Crocus qui présente la meilleure corrélation et le RMSE le
plus faible pendant l’année.
Afin de voir si les tendances observées en 2009 apparaissent sur une plus longue période,
les amplitudes MODIS, Crocus et ERA-Interim pluri-annuelles ont été calculées à Dôme C
entre 2000 et 2013 (Figure 4.12). Pour comparer l’amplitude Crocus et ERA-Interim avec
l’amplitude MODIS, le calcul de ces trois amplitudes doit se baser sur les mêmes heures. Pour
cela, les données Crocus et ERA-Interim ont été filtrées selon la présence de la Ts MODIS après
application du « filtre 5H ».
L’amplitude diurne moyenne de la Ts au coeur de l’hiver, d’avril à août, est plus faible que celle
en été mais surtout supérieure à 4°C à Dôme C. Ceci met en evidence que d’autres forcages que
le rayonnement solaire agissent sur l’amplitude diurne de la Ts. On retrouve également sur cette
figure d‘importantes différences d’amplitude diurne de la Ts entre le modèle de neige Crocus et
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Figure 4.11 – (a)(b)Amplitude MODIS, (c)(d) amplitude Crocus et (e)(f)amplitude ERA-i en
fonction de l’amplitude BSRN en 2009 (gauche) et durant l’été 2009 (droite) à Dôme C. L’été
regroupe les mois de novembre, décembre, janvier et février.
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les simulations ERA-Interim, avec des différences pouvant aller de 2°C en hiver jusqu’à 6°C en
été.
Le chapitre III a mis en évidence un biais chaud de la Ts ERA-i venant de la surestimation du
flux de chaleur sensible lors de conditions atmosphériques stables dans le modèle IFS. Avec une
stabilité atmosphérique plus importante pendant la « nuit », le biais chaud est plus fort lors des
minima de la Ts ERA-i que lors de ses maxima, conduisant par conséquent à une sous-estimation
de l’amplitude ERA-i. Les différences d’amplitude entre Crocus et ERA-Interim viennent de la
différence de paramétrisation des flux turbulents entre IFS et SURFEX en conditions stables.
Dans une moindre mesure, les différences dans les schémas de neige de neige de Crocus et IFS
peuvent également intervenir. Crocus a un shéma de neige multicouches qui simule l’évolution
des propriétés physiques du manteau neigeux à partir de conditions initiales et d’un forçage
atmosphérique (Brun et al., 1992; Vionnet et al., 2012). Le schéma de surface TESSEL, utilisé
par IFS, est monocouche. Ainsi la plus grande épaisseur de la couche de neige dans TESSEL
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Figure 4.12 – Climatologie de l’amplitude diurne pluri-annuelles de la Ts MODIS (bleu), de
la Ts Crocus (rose) et de la Ts ERA-i (rouge) à Dôme C sur la période 2000-2013.
La figure 4.13 présente la répartition par classes de l’amplitude MODIS entre 2000 et 2013 à
Dôme C. L’objet de cette figure est de montrer la probabilité d’occurence des valeurs extrêmes
de l’amplitude MODIS en fonction des périodes de l’année.
On observe de septembre à février, période durant laquelle l’amplitude diurne est induite au pre-
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mier ordre par le cycle diurne du SWdown, une amplitude MODIS inférieure à 5°C, notamment
de septembre à novembre (Figures 4.13a et 4.13d).
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Figure 4.13 – Répartition par classes de l’amplitude MODIS entre 2000 et 2013 à Dôme C : (a)
entre décembre et février, (b) entre mars et mai, (c) entre juillet et août et (d) entre septembre
et novembre.
Pendant la nuit polaire (entre mars et août), l’amplitude MODIS présente des valeurs ex-
trêmes supérieures à 20°C, rappelant le biais chaud de l’amplitude MODIS en hiver. Il est
probable qu’elles soient dues à une mauvaise estimation des maxima et minima quotidiens de
la Ts MODIS due à une erreur de détection nuageuse.
Parallèlement, il existe à Dôme C des épisodes, appelés évènements chauds, d’une durée de
quelques jours pendant lesquels la température de l’air augmente d’une dizaine à une vingtaine
de degrés. Attribués à l’intrusion d’air chaud et humide provenant du nord (Genthon et al.,
2013) mais encore mal compris, ils peuvent être à l’origine de ces valeurs extrêmes d’amplitude
MODIS.
La figure 4.14 présente une comparaison entre l’amplitude mensuelle moyenne MODIS et
l’amplitude mensuelle médiane MODIS à Dôme C, sur la période 2000-2013.
Les différences les plus visibles apparaissent en hiver avec une amplitude médiane pouvant être
2°C inférieure à l’amplitude moyenne. En été, l’impact est moindre avec une amplitude médiane
de 0,5°C supérieure à l’amplitude moyenne.
L’utilisation de la médiane permet ainsi d’améliorer l’estimation de l’amplitude MODIS en
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Figure 4.14 – Amplitude moyenne (ligne bleue) et médiane (pointillé bleu) mensuelle MODIS
à Dôme C sur la période 2000-2013.
4.3.3 Analyse de trois facteurs influençant le cycle diurne de la Ts
Cette section cherche a évaluer l’impact de trois facteurs de variabilité de la Ts particuliè-
rement importants pour notre étude : la densité de surface, le rayonnement solaire et la vitesse
du vent.
Pour ce faire, des simulations du modèle de neige Crocus sont produites à Dôme C de novembre
à février entre 2000 et 2013 en modifiant les forçages ERA-Interim du flux radiatif SWdown et
de la vitesse du vent à 10 m. La Ts Crocus issue de ces modifications de forçages est ensuite
étudiée et son amplitude diurne analysée. L’évaluation de l’impact de la densité de surface sur
le cycle diurne de la Ts s’appuie, quant à elle, sur l’analyse d’une expérience réalisée à Dôme
C en janvier 20015, durant laquelle la Ts de deux surfaces adjacentes de densité de surface
différente a été mesurée simultanément pendant plus de 24h.
4.3.3.1 Sensibilité à la densité de surface
Un des objectifs de ma thèse étant de réaliser une estimation de la densité de surface basée
sur la relation qu’elle entretient avec l’amplitude diurne de la Ts, cette section cherche à mettre
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en évidence ce lien à partir de mesures faites à Dôme C.
C’est ainsi que l’évaluation de la sensibilité de l’amplitude diurne de la Ts à la densité de surface
est étudiée via une expérience réalisée du 7 au 9 et du 15 au 16 janvier 2015 près de la station
Concordia.
La Ts de deux surfaces adjacentes caractérisées chacune par une densité de surface ρ diffé-
rente est mesurée pendant plus de 24h : deux capteurs IR120 orientés est-ouest mesurent simul-
tanément la Ts d’un dos de baleine, zone de neige particulièrement dense (ρ > 500 kg m−3) de
quelques mètres de large (Picard et al., 2014), et la Ts d’une surface recouverte de neige souﬄée
située à côté du dos de baleine dont la densité de surface a été estimée à environ 149 kg m−3.
Cette valeur est le résultat de 6 mesures de la densité de surface effectuées 15 dans la zone
de mesure après la fin de l’expérience. Un anémomètre est également installé pour mesurer la
vitesse du vent pendant l’expérience.
La figure 4.15 présente la Ts du dos de baleine, la Ts de la neige souﬄée et la vitesse du vent
à 2 m entre le 7 et le 9 janvier 2015 ; la figure 4.16 présente les mêmes mesures entre le 15 et
le 16 janvier 2015.
Pour des conditions de vent et d’ensoleillement équivalentes, la comparaison entre la Ts du dos
de baleine et la Ts de la neige souﬄée montre une différence d’amplitude entre les deux cycles
diurnes : 4°C pour l’expérience du 7-9 janvier 2015 et environ 3,5°C pour l’expérience du 15-16
janvier.
Les surfaces de neige étant soumises aux mêmes forçages atmosphériques, ces biais d’amplitudes
sont induits principalement par la différence de densité entre les deux surfaces : ρ supérieure à
500 kg m−3 pour le dos de baleine et ρ égale à 149 kg m−3 pour la neige souﬄée.
La densité de la neige est liée à la variabilité de la Ts à travers le lien qu’entretiennent la
densité et l’inertie apparente de la neige vis à vis des échanges d’énergie avec l’atmosphère.
Une augmentation de la densité du manteau neigeux favorise le transfert de chaleur entre la
neige de surface et la neige en profondeur à travers son impact sur la conductivité thermique
(sections 1.4.3 et 1.4.4). L’inertie apparente de la neige, due à la fois à la capacité thermique
et à la conductivité thermique de la neige, va ainsi augmenter si la densité de la neige est plus
élevée (Domine et al., 2011).
Le transfert de chaleur de la surface vers l’atmosphère est indirectement modifié car, hors
conduction, la Ts demande un temps d’adaptation au bilan d’énergie superficiel plus long. Cela
a un effet direct sur l’amplitude diurne qui diminue si le transfert de chaleur dans le manteau
neigeux est favorisé, en cas de densité de surface élevée.
L’analyse conjointe de la Ts des deux surfaces et de la vitesse du vent montre également
que des vents forts peuvent atténuer la différence d’amplitude diurne induite par la différence
de densité entre les deux surfaces (Figure 4.15 et 4.16).
15. Ces mesures de densité de surface ont été réalisées par Roxanne Jacob, hivernante à Concordia en 2015.
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Figure 4.15 – (haut) Série temporelle de la Ts in situ mesurée sur une surface de densité faible
(ρ = 149 kg m−3) (rouge) et de la Ts in situ sur une surface de densité forte (ρ > 500 kg m−3)
(noir) du 7 au 9 janvier 2015 à Dôme C.
En effet, entre le 7 et le 9 janvier, quand le vent souﬄe à une vitesse légèrement supérieure à
2 m s−1 pendant la « journée » (de 08h à 20h heure solaire), la différence d’amplitude entre les
deux surfaces est d’environ 2°C alors que pendant la « nuit », quand la vitesse du vent diminue
de 1 m s−1, la différence d’amplitude atteint 4°C. Le même processus apparaît de façon plus
marqué entre le 15 et le 16 janvier 2015 : pendant la « journée », période pendant laquelle la
vitesse du vent varie entre 3 et 4,5 m s−1, la différence d’amplitude entre les deux surfaces est
de l’ordre de 0,5°C alors que pendant la « nuit », quand la vitesse du vent diminue jusqu’à
atteindre 1 m s−1, la différence d’amplitude diurne est de l’ordre de 3,5°C.
Ces différences d’amplitude montrent l’influence du vent sur la variabilité de la Ts, analysée
plus en détails dans la section 4.3.3.3.
4.3.3.2 Sensibilité au rayonnement solaire
Pendant l’été, le cycle diurne du rayonnement solaire est le premier facteur de variabilité
de la Ts. Nous cherchons dans cette section à évaluer la sensibilité du cycle diurne de la Ts
à des variations de ce forçage. Pour cela, le flux radiatif SWdown du forçage ERA-interim est
multiplié par 0,5, 0,75, 1,25, 1,5, 1,75 et 2.
La figure 4.17 montre les variations de la Ts Crocus en réponse à ces perturbations entre
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Figure 4.16 – (haut) Série temporelle de la Ts in situ mesurée sur une surface de densité faible
(ρ = 149 kg m−3) (rouge) et de la Ts in situ sur une surface de densité forte (ρ > 500 kg m−3)
(noir) du 15 au 16 janvier 2015 à Dôme C.
le 1er et le 4 novembre 2009. La Ts Crocus (SWdown ERA-i) et l’amplitude correspondante,
l’amplitude Crocus (SWdown ERA-i), ne subissent aucune modification de forçage et font figure
de référence.
La diminution du cycle diurne du flux SWdown entraîne à la fois une diminution de la Ts
Crocus et une diminution de l’amplitude diurne de la Ts Crocus : Ts Crocus (0.5 x SWdown
ERA-i) varie entre -63 et -48°C, avec une amplitude diurne comprise entre 10 et 13°C, alors
que Ts Crocus (2 x SWdown ERA-i) varie entre -57 et -43°C, avec une amplitude diurne entre
17 et 20°C.
On note que la variation de l’amplitude diurne est plus importante lors d’une diminution du
cycle diurne du SWdown que lors de son augmentation : alors que l’amplitude Crocus (0,5 x
SWdown ERA-i) est significativement inférieure à l’amplitude Crocus (SWdown ERA-i), l’ampli-
tude Crocus (2 x SWdown ERA-i) égale l’amplitude (SWdown ERA-i) le 3 novembre 2009. Une
étude effectuée sur d’autres périodes montre même parfois une amplitude Crocus (2 x SWdown
ERA-i) inférieure à l’amplitude (SWdown ERA-i).
Une analyse du flux thermique ascendant (LWup) et des flux turbulents de surface (Hs et
LE), lors d’une augmentation du flux radiatif SWdown, révèle une augmentation du flux LWup
et une inversion du sens des échanges de chaleurs sensible et latente entre la surface et la basse
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atmosphère avec des flux turbulents qui deviennent négatifs pendant la « journée » (de 8h à
20h (heure solaire)) (Figure 4.18).
Une multiplication par 2 du flux SWdown entraine ainsi pendant la « journée » une diminution
de l’ordre de 90 W m−2 du flux de chaleur sensible et une diminution de l’ordre de 3W m−2
du flux de chaleur latente. Ces flux turbulents, dès lors négatifs, transférent la chaleur de la
surface du manteau vers les basses couches atmosphériques.
Pendant la « nuit », la forte stabilité de l’atmosphère limite la turbulence : l’augmentation
du flux SWdown a plus d’impact sur la Ts minimale qui augmente.
Pendant la « journée », les fortes valeurs du flux SWdown créent un régime de forte instabilité
favorisant la turbulence, ce qui entraîne un important transfert de chaleur de la surface vers
l’atmosphère limitant ainsi la sensibilité ∆Ts∆SWdown et l’augmentation de la Ts maximale.
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Figure 4.17 – Série temporelle de la Ts Crocus simulée à partir de différentes valeurs de forçage
ERA-Interim du SWdown entre le 1er et le 4 novembre 2009 à Dôme C.
Le cycle diurne du flux radiatif SWdown est le premier facteur de variabilité de la Ts, ce-
pendant son impact est fortement lié à l’albédo de la neige dont on évalue l’influence sur la
variation de la Ts.
Pour cela, on pose deux cas de figures qui diffèrent par leur valeur d’albédo.
Pour chaque cas de figure, l’équation du bilan énergétique sur les 10 premiers centimètres
s’écrit :
LWdown − LWup + SWdown − SWup = Hs + LE +Q (10)
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Figure 4.18 – Série temporelle (a) du flux thermique ascendant, (b) du flux turbulent de
chaleur sensible et (c) de chaleur latente simulés à partir de différentes valeurs de forçage
ERA-Interim du SWdown entre le 1er et le 4 novembre 2009 à Dôme C.
Pour simplifier l’analyse, on considère que les flux LWdown, SWdown, LE et Q, le flux de cha-
leur dans le manteau neigeux, ne sont pas affectés ; on approxime le flux LWup par LWup = σT 4s ;
on modèlise le flux de chaleur sensible Hs par une équation Bulk du type Hs = Cu(T2m − Ts)
avec C la capacité calorifique de l’air et u la vitesse du vent. Le flux SWup est égal à αSWdown,
avec α l’alébdo.
Après soustraction des bilans d’énergie, on obtient :
−(∆α)SWdown = Cu∆Ts + σ(∆T 4s ) (11)
−(∆α)SWdown ∼ −∆Ts(Cu+ 4σT 3s ) (12)
∆Ts ∼ − ∆αSWdown
Cu+ 4σT 3s
(13)
Avec C = 0.5,  = 0.99, la constante de Stefan-Boltzmann σ =5,67.10−8W m−2 K−4 la
vitesse du vent à 10 m u = 4 m s−1 et Ts = 223 K, valeurs moyennes des données ERA-Interim
entre le 1er et le 4 novembre 2009, on obtient :
∆Ts ∼ ∆αSWdown4,5
Avec une valeur moyenne SWdown = 300 W m−2 sur cette période, Crocus prédit une baisse
d’environ 0,7°C pour une augmentation de l’albédo de ∆α = 0,01. Pour une augmentation de
l’albédo de ∆α = 0,05, la Ts diminue d’environ -3,3°C.
On peut également évaluer l’impact d’une variation d’albédo sur l’amplitude diurne de la
Ts à partir des valeurs moyennes de Ts et de vitesse de vent associées aux heures de SWdown
maximal et minimal sur la période. On obtient une diminution de l’amplitude diurne de 1,1°C
pour une augmentation de l’albédo de ∆α = 0,01.
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4.3.3.3 Sensibilité à la vitesse du vent
Le troisième facteur de variabilité de la Ts que nous étudions est la vitesse du vent, dont
la variabilité temporelle gouverne au premier ordre la Ts, par ciel clair, en l’absence de forçage
solaire (4.3).
Après avoir observé sur le terrain l’influence du vent sur l’amplitude diurne de la Ts, nous
avons voulu évaluer plus précisément la sensibilité de l’amplitude diurne à l’intensité du vent,
à travers son action sur le flux de chaleur sensible. Pour cela, des simulations Crocus ont été
réalisées en ne prenant pas en compte la densification du manteau via le transport de la neige
par le vent.
Les simulations Crocus sont produites pour une vitesse du vent à 10 m du forçage ERA-
Interim, notée « vent ERA-i », multipliée par 0,5, 0,75, 1,25, 1,5, 1,75 et 2. Dans ERA-Interim,
le forçage de vent est couplé avec la température de l’air à 2 m (T2m). Dans cette étude, seul
le forçage de vent est modifié. Modifier la vitesse du vent sans modifier la T2m présente de
sérieuses limites, par conséquent cette étude ne vise donc qu’à donner des ordres de grandeur.
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Figure 4.19 – Série temporelle de la Ts Crocus simulée à partir de différentes valeurs de forçage
ERA-Interim de la vitesse du vent à 10 m entre le 1er et le 4 novembre 2009 à Dôme C.
La figure 4.19 présente la réponse de la Ts Crocus à ces variations de la vitesse du vent
pendant 4 jours du 1er au 4 novembre 2009 à Dôme C. Diminuer de moitié l’intensité du vent
provoque une diminution de la Ts Crocus accompagnée d’une augmentation de l’amplitude
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Crocus d’environ 1°C ; augmenter de moitié l’intensité du vent conduit à l’inverse à une aug-
mentation de la Ts Crocus et une diminution plus importante de l’amplitude Crocus de 3 à
5°C.
En s’intensifiant, le vent favorise les échanges turbulents à la surface. On observe ainsi, sur la
figure 4.20a, une augmentation du flux de chaleur sensible entre 10 et 15W m−2 lorsque l’inten-
sité du vent est doublée. Une augmentation du flux de chaleur latente est visible mais beaucoup
plus réduite (+1,2 W m−2 au maximum si la vitesse du vent est doublée (Figure 4.20b)) et
donc négligeable par rapport à l’augmentation du flux de chaleur sensible. La température de
l’air sur le plateau antarctique étant le plus souvent supérieure à la Ts, une augmentation de
la vitesse du vent entraîne en moyenne, via les échanges turbulents, un réchauffement de la
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Figure 4.20 – Série temporelle (a) du flux turbulent de chaleur sensible et (c) du flux turbulent
de chaleur latente simulés à partir de différentes valeurs de forçage ERA-Interim de la vitesse
du vent à 10 m entre le 1er et le 4 novembre 2009 à Dôme C.
Une analyse de la sensibilité de la Ts à la vitesse du vent à 10 m ERA-Interim v durant ces 4
jours révèle un rapport ∆Ts∆v ∼ 0, 5°C s m−1, signe d’une forte influence du vent sur les simlations
Crocus de la Ts. Pour une même intensité de vent, l’impact du vent sur l’augmentation de la Ts
est plus important la « nuit » (de 20h à 8h (heure solaire)) en raison du refroidissement de la
surface, dû à une diminution de l’énergie solaire absorbée, qui entraîne, pour rester à l’équilibre,
un transfert accru de la chaleur de la basse atmosphère vers la surface. Ainsi, les périodes avec
les plus fortes valeurs de chaleur sensible s’observent pendant la « nuit »(Figure 4.20a).
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4.4 Simulations idéalisées Crocus à Dôme C
La capacité du modèle Crocus à simuler la variabilité de la Ts, et à travers elle la varia-
bilité de l’amplitude diurne de la Ts, pour différentes valeurs de densité, est un point critique
pour l’application de notre méthode d’estimation de la densité par inversion de la relation
densité/amplitude diurne. C’est ce que nous analysons dans cette section.
Libois (2014) a mis en évidence les limites de Crocus dans la représentation de processus de
densification de la neige de surface par le vent avec des couches de neige de densité supérieure à
450 kg m−3 non reproduites par les simulations Crocus. Pour ne pas être limité par ces erreurs
de Crocus dans la représentation des phénomènes de densification, des simulations idéalisées
Crocus de la Ts sont produites en fixant une unique valeur de densité en surface et en profon-
deur, hypothèse validée par Sugiyama et al. (2012) qui montre que la densité est relativement
constante sur les premiers mètres du manteau.
Ces simulations idéalisées Crocus sont ensuite évaluées via une comparaison avec les observa-
tions in situ de la Ts introduites dans la section 4.3.3.1.
4.4.1 Caractéristiques du forçage météorologique appliqué à Crocus sur Dôme C
en janvier 2015
Pour simuler le plus fidèlement possible la Ts observée entre les 7 et 9 janvier 2015, puis
entre les 15 et 16 janvier 2015, à Dôme C, il est crucial d’utiliser un forçage atmosphérique
de bonne qualité avec une résolution temporelle et spatiale fine. Les forçages ERA-Interim
extraits à 0,5°de résolution en latitude et en longitude et présentant des défauts à Dôme C
ne sont pas assez précis (Genthon et al., 2013), ils sont remplacés par des forçages issus de la
station météorologique du réseau AMRC, située à environ 3 km au sud de la station Concordia,
et par des mesures in situ effectuées durant ma campagne 2014-2015 à Dôme C.
Les caractéristiques des données de forçage utilisées dans Crocus pour ces simulations idéalisées
sont détaillées ci-dessous :
— la température de l’air est mesurée par la station météorologique du réseau AMRC ;
— les flux radiatifs SWdown et LWdown proviennent d’un capteur CNR4 installé par Laurent
Arnaud et Ghislain Picard à proximité de la station Concordia ;
— le taux de précipitations est fixé à 0 ;
— la pression atmosphérique est fixée à 640 hPa ;
— l’humidité de l’air à 2 m est calculée à partir de la température de l’air fournie par la
station météorologique du réseau AMRC pour une humidité relative fixée à 70% et une
pression atmosphérique fixée à 640 hPa ;
— La vitesse du vent provient de l’anémomètre installé à proximité de la station Concordia
lors de l’expérience décrite dans la section 4.3.3.1.
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4.4.2 Simulations de la variabilité spatiale du cycle diurne de la Ts
Cette partie vise à étudier la réponse du modèle de neige Crocus à une variabilité spatiale
du manteau neigeux, illustrée ici par une variabilité de la densité de surface.
Ce travail s’appuie sur des simulations de la Ts Crocus où la densité est uniformisée sur tout le
profil vertical, c’est à dire dans les 50 couches de neige utilisées dans Crocus pour représenter
le manteau. Ces simulations sont appelées simulations idéalisées Crocus. Cette simplification,
consistant à ne pas distinguer la valeur de la densité de surface de celle de la densité en profon-
deur, nous permet de contourner les erreurs de Crocus dans la représentation des phénomènes
de densification. Elle comporte toutefois des limitations par rapport à des simulations plus réa-
listes mais plus difficiles à mettre en oeuvre dans Crocus, où un profil variable de densité près
de la surface aurait été imposé artificiellement. Fixer de la sorte la densité sur tout le profil
vertical impacte la diffusion de la chaleur dans le manteau et donc le profil de température à
l’intérieur du manteau. Cette étude ne s’intéressant qu’à la Ts, l’impact de cette uniformisation
de la densité sur la Ts est considéré acceptable. Les simulations idéalisées Crocus correspondent
à 7 densités fixées égales à 50, 150, 250, 350, 450, 550 et 700 kg m−3. Les résultats de ces si-
mulations idéalisées Crocus sont évalués par comparaison avec les observations in situ réalisées
du 7 au 9 janvier 2015 et du 15 au 16 janvier.
Cas n°1 : du 7 au 9 janvier 2015
La figure 4.21 présente les résultats des simulations idéalisées Crocus entre le 7 et le 9 janvier
2015 à Dôme C. Le modèle Crocus prend en compte la variabilité de la densité de la neige en
simulant pour chaque densité de surface fixée un cycle diurne distinct des autres cycles diurnes.
On retrouve dans les simulations idéalisées Crocus comme dans les observations in situ des
amplitudes diurnes minimales pour les densités élevées et des amplitudes diurnes maximales
pour les densités faibles.
Les cycles diurnes in situ (en points sur la figure 4.21) se positionnent dans la fourchette
représentée par le cycle diurne de la Ts Crocus (ρ = 50 kg m−3) et le cycle diurne de la Ts
Crocus (ρ = 700 kg m−3), ce qui indique des résultats a priori raisonnables de la part des
simulations idéalisées Crocus. Il existe toutefois des exceptions, par exemple le 8 janvier de
minuit à 6h, où la Ts in situ (ρ = 149 kg m−3) et, sur des périodes plus courtes, la Ts in situ
(ρ > 500 kg m−3) sont inférieures aux simulations idéalisées Crocus.
Les biais des Ts idéalisées Crocus calculés par rapport à la Ts in situ (ρ > 500 kg m−3) et
à la Ts in situ (ρ = 149 kg m−3) sont présentés sur la figure 4.22.
La figure 4.22a montre des résultats concluants en présentant la Ts Crocus (ρ =450 kg m−3) et
la Ts Crocus (ρ =550 kg m−3) comme les Ts idéalisées Crocus les plus proches de la Ts in situ
(ρ > 500 kg m−3), avec pour chacune un biais compris entre -2 et +2°C.
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La comparaison des Ts idéalisées Crocus avec la Ts in situ (ρ = 149 kg m−3) montre, quant à
elle, des résultats plus mitigés (Figure 4.22b), avec notamment la Ts Crocus (ρ = 150 kg m−3)
caractérisée par un biais compris entre -3 et 4°C. Les meilleurs résultats sont ceux de la Ts
Crocus (ρ = 250 kg m−3) qui présente un biais compris entre -2 et 2°C avec la Ts Crocus (ρ =
150 kg m−3) sur toute la période hormis entre 19h et 00h le 08 janvier.



























In situ, Densite > 500 kg.m−3
In situ, Densite ~ 149 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 50 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700 kg.m−3
07/01/2015-09/01/2015
Figure 4.21 – Ts in situ mesurée sur une surface de densité faible (ρ = 149 kg m−3) (pointillé
rouge), de la Ts in situ mesurée sur une surface de densité forte (ρ > 500 kg m−3) (pointillé
noir) et de la Ts Crocus à densité fixée entre 50 et 700 kg m−3 du 7 au 8 janvier 2015 à Dôme C.
Cas n°2 : du 15 au 16 janvier 2015
La même étude est réalisée entre le 15 et le 16 janvier. La figure 4.23 compare la Ts des 7
simulations idéalisées Crocus à densité fixée à la Ts in situ mesurée sur un dos de baleine (ρ >
500 kg m−3) et sur de la neige souﬄée (ρ = 149 kg m−3).
On retrouve sur cette figure la réponse du modèle Crocus à une variation de la densité avec
la plus faible amplitude diurne (∼11°C) associée à la simulation idéalisée avec la plus haute
densité fixée, égale à 700 kg m−3, et la plus forte amplitude diurne (jusqu’à 21°C) associée à la
simulation idéalisée avec la plus faible densité fixée, égale à 50 kg m−3.
De nouveau, quelques passages où la Ts in situ (ρ = 149 kg m−3) est inférieure aux simulations
idéalisées Crocus de la Ts sont observés. Le biais chaud des simulations idéalisées Crocus est
toutefois beaucoup plus faible que pour le cas n°1 et n’existe pas s’il est calculé à partir de Ts
in situ (ρ > 500 kg m−3).
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Crocus, Densite fixee 50 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700 kg.m−3
a) Ts Crocus - Ts in situ (Densite > 500 kgm−3 )





























Crocus, Densite fixee 50 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700 kg.m−3
b) Ts Crocus - Ts in situ (Densite = 149 kgm−3 )
Figure 4.22 – Ts Crocus à densité fixée entre 50 et 700 kg m−3 calculé à partir (a) de la Ts in
situ mesurée sur une surface de densité ρ > 500 kg m−3 et (b) à partir de la Ts in situ mesurée
sur une surface de densité ρ = 149 kg m−3, du 7 au 8 janvier 2015 à Dôme C.
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De manière générale, le biais chaud des simulations idéalisées Crocus s’observe pendant la
« nuit », quand l’angle solaire zénithal est le plus élevé mais également quand l’albédo de
surface est aussi le plus fort (autour de 0,85 d’après Grenfell et al. (1994)).
Dans Crocus, l’albédo de surface est une variable pronostique qui varie avec le temps depuis
une valeur initiale, fixée à 0,83, identique le « jour » et la « nuit ». La simulation de l’albédo
la nuit, inférieure aux valeurs in situ, pourrait surestimer l’absorption d’énergie solaire dans le
manteau pendant cette période et provoquer le biais chaud des simulations idéalisées. Il serait
intéressant de tester une configuration de Crocus forcé en entrée par un albédo croissant avec
l’angle solaire zénithal.
L’analyse des biais révèle un biais minimal, allant de -0.5 à 1.5°C, entre la Ts Crocus (ρ =
350 kg m−3) et la Ts in situ (ρ > 500 kg m−3) (Figure 4.24a). Le biais le plus faible calculé
à partir de la Ts in situ (ρ = 149 kg m−3) est, quant à lui, associé à la Ts Crocus (ρ = 150
kg m−3) avec une valeur comprise entre -0.5 et 3°C (Figure 4.24b). Toutefois, même s’il y a
une adéquation entre les densités de surface, la Ts Crocus (ρ = 150 kg m−3) présente un biais
chaud non négligeable par rapport à la Ts in situ (ρ = 149 kg m−3).



























In situ, Densite > 500 kg.m−3
In situ, Densite ~ 149 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 50 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700 kg.m−3
15/01/2015-17/01/2015
Figure 4.23 – Ts in situ mesurée sur une surface de densité faible (ρ = 149 kg m−3) (pointillé
rouge), de la Ts in situ mesurée sur une surface de densité forte (ρ > 500 kg m−3) (pointillé
noir) et de la Ts Crocus à densité fixée entre 50 et 700 kg m−3 du 15 au 17 janvier 2015 à
Dôme C.
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Crocus, Densite fixee 50 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700 kg.m−3
a) Ts Crocus - Ts in situ (Densite > 500 kgm−3 )





























Crocus, Densite fixee 50 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550 kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700 kg.m−3
b) Ts Crocus - Ts in situ (Densite = 149 kgm−3 )
Figure 4.24 – Ts Crocus à densité fixée entre 50 et 700 kg m−3 calculé à partir (a) de la Ts in
situ mesurée sur une surface de densité ρ > 500 kg m−3 et (b) à partir de la Ts in situ mesurée
sur une surface de densité ρ = 149 kg m−3, du 15 au 17 janvier 2015 à Dôme C.
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Après avoir évalué l’impact d’une variation de la densité de la neige sur le cycle diurne de
la Ts idéalisée Crocus et l’adéquation des cycles diurnes simulés avec les observations in situ,
nous analysons la qualité des amplitudes idéalisées Crocus le 8 janvier 2015 (Figure 4.25a) et
les 15 et 16 janvier 2015 (Figure 4.25b). Les données du 7 janvier 2015 ne sont pas prises en
compte car le cycle diurne ce jour là est incomplet.
Figure 4.25 – Variation de l’amplitude diurne des simulations idéalisées Crocus (ligne rouge)
et des observations in situ (noir) en fonction de la densité à Dôme C : (a) le 8 janvier 2015 et
(b) en moyenne le 15 et 16 janvier 2015.
La simulation idéalisée Crocus présente, pour les deux cas, de bons résultats dans son
estimation de l’amplitude diurne de la Ts associée à une surface de faible densité, de l’ordre de
150 kg m−3, avec un biais inférieur à 0,5°C.
Pour une surface de densité élevée, illustrée sur la figure 4.25 par une densité comprise
entre 450 et 550 kg m−3, les résultats du modèle Crocus sont moins bons : l’amplitude simulée
présente un biais négatif de -1.5°C en moyenne. L’amplitude simulée Crocus qui se rapproche
le plus de l’amplitude in situ ( ρ > 500 kg m−3) correspond à une densité fixée égale à 325
kg m−3 lors du cas n°1 et à une densité fixée égale à 400 kg m−3 lors du cas n°2.
Une cause possible de la différence d’amplitude entre la valeur simulée et la valeur in situ,
pour des densités de surface supérieures à 500 kg m−3, peut venir en partie de l’incertitude liée
à la densité du dos de baleine dont la valeur a été estimée à plus de 500 kg m−3 d’après les
valeurs trouvées dans la littérature (Picard et al., 2014), la mesure n’ayant pas été possible sur
le terrain.
S’ajoute aussi le fait que le dos de baleine était recouvert, lors de la mesure, d’une fine couche
de givre de densité typique 100-200 kg m−3. Bien qu’elles puissent avoir un large impact sur
la densité de surface de la neige (Lacroix et al., 2009; Brucker et al., 2014), ces fines couches
de givre ne sont pas reproduites par le modèle (Libois, 2014). Leur présence peut induire une
nouvelle incertitude quant à la valeur de la densité de surface qui peut dès lors être inférieure
à 500 kg m−3.
Une autre limitation vient également du forçage météorologique utilisé dans Crocus. La surface
du dos de baleine est légèrement surélevée par rapport à la surface moyenne, de fait les forçages
atmosphériques subis par le dos de baleine ne sont pas exactement les mêmes que ceux subis par
119
Chapitre 4 : Variabilité de la température de surface à Dôme C
la surface de neige souﬄée. Le dos de baleine est également une surface isolée entourée de neige
moins dense. Il s’ensuit des échanges d’énergie par flux turbulents entre le dos de baleine et les
surfaces avoisinnantes non décrits par la théorie de Monin-Obukhov qui tendent à rapprocher
la Ts du dos de baleine de celle des surfaces très proches (de l’ordre du mètre) qui l’entourent,
expliquant ainsi la valeur supérieure de l’amplitude in situ.
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4.5 Vers une restitution de la densité de surface
4.5.1 Méthode d’estimation de la densité de surface
La section 4.3.3.1 a mis en évidence la relation entre la densité de surface de la neige et
la variabilité de l’amplitude diurne d’une surface. En augmentant la capacité thermique et
favorisant le processus de conduction, et donc la diffusivité dans le manteau, une surface dont
la densité de la neige est élevée se caractérise par une amplitude diurne faible. Nous cherchons
maintenant à tirer parti de ce lien pour évaluer la densité de surface de la neige à partir de
valeurs de l’amplitude diurne.
Pour cela, l’amplitude idéalisée Crocus est calculée à Dôme C sur la période 2000-2013
à partir de la Ts des simulations idéalisées Crocus à densité fixée. On en déduit l’amplitude
idéalisée Crocus en fonction de la densité (Figure 4.26) qui révèle une relation monotone entre
les deux paramètres. Cette bijection permet de déduire, d’une valeur d’amplitude connue, la
densité inconnue, toujours sous l’hypothèse d’une densité uniforme sur la verticale.
Cette figure permet également d’observer la sensibilité de la densité aux cycles diurnes et de la
quantifier :
∆ρ
∆ampl ∼ 115 kg m
−3°C−1 (14)
Une erreur de 1°C dans l’amplitude diurne peut ainsi provoquer une erreur de plus de
100 kg m−3 dans l’estimation de la densité de surface. Cette forte sensibilité constitue une
limite à la capacité de déduire de valeurs individuelles d’amplitude diurne une valeur absolue
de densité. Cependant, en traitant un grand nombre de données sur des périodes assez longues,
comme c’est le cas pour cette étude, l’incertitude est réduite.
Disposant du modèle de neige Crocus capable de simuler la variabilité de l’amplitude diurne
de la Ts (section 4.4.2) en fonction de la densité de surface, l’objectif de cette section est de
déduire d’observations d’amplitudes diurnes les densités de surface correspondantes. Pour cela,
notre travail s’appuie sur les amplitudes médianes calculées à partir des observations de la Ts
MODIS « filtre 5H » dont l’évaluation a montré des résultats satisfaisants (section 4.3.2) ainsi
que sur les simulations idéalisées Crocus à densité fixée introduites dans la section 4.4.2.
La question que nous nous posons est la suivante : pour quelle densité de surface l’amplitude
simulée par Crocus diffère le moins de l’amplitude MODIS ?
Pour y répondre, la Ts idéalisée Crocus est au préalable filtrée selon la présence de la Ts MODIS
« filtre 5H », de sorte que les amplitudes idéalisées Crocus de chaque jour sont calculées aux
mêmes heures que les amplitudes MODIS.
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Figure 4.26 – Amplitude médiane Crocus en fonction de la densité entre 2000 et 2013 à
Dôme C.
La figure 4.27 compare à l’amplitude MODIS l’amplitude diurne des 7 simulations idéali-
sées Crocus caractérisées chacune par une densité entre 50 kg m−3 et 700 kg m−3 entre le 17
novembre 2009 et le 11 décembre 2009 à Dôme C. Pendant ces 14 jours, l’amplitude MODIS
évolue globalement entre l’amplitude Crocus (ρ = 250Kg m-3) et l’amplitude Crocus (ρ = 350
kg m−3). Elle montre parfois une valeur se rapprochant de l’amplitude Crocus (ρ = 450 kg m−3),
par exemple les 20, 21 et 23 novembre 2009, et une valeur se rapprochant de l’amplitude Crocus
( ρ = 150 kg m−3) les 10 et 11 décembre 2009.
Ces changements de densité se produisent le plus souvent lors de baisses importantes de l’ampli-
tude MODIS dues à des événements météorologiques. En effet, du 20 novembre au 25 novembre
et le 6 décembre 2009, les observations BSRN montrent une forte intensité du vent, avec une
valeur supérieure à 6 m s−1 (Figure 4.28), qui peut induire une diminution de l’amplitude
diurne et une augmentation de la densité de surface. Les 10 et 11 décembre, les fortes valeurs
de LWdown BSRN (supérieures à 90 W m−2), signature d’un épidode de forte nébulosité, ne
sont a priori pas à l’origine de chutes de neige pouvant expliquer la diminution de la densité ;
le taux de précipitation fourni par les données ERA-Interim indique une valeur nulle durant
toute la période.
La comparaison entre l’amplitude idéalisée Crocus et l’amplitude MODIS, réalisée sur 14
jours (Figure 4.27), est maintenant effectuée sur 14 ans, entre 2000 et 2013, à Dôme C, via le
calcul du biais d’amplitude entre les simulations idéalisées Crocus et les observations MODIS.
Notre problématique revient donc à déterminer quelle densité est associée à un biais d’ampli-
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tude nul.
Pour calculer le biais d’amplitude, les médianes mensuelles interannuelles des amplitudes idéa-
lisées Crocus sont soustraites aux médianes mensuelles interannuelles des amplitudes MODIS.





























Crocus, Densite fixee 50kg.m−3
Crocus, Densite fixee 150kg.m−3
Crocus, Densite fixee 250kg.m−3
Crocus, Densite fixee 350kg.m−3
Crocus, Densite fixee 450kg.m−3
Crocus, Densite fixee 550kg.m−3
Crocus, Densite fixee 700kg.m−3
Figure 4.27 – Amplitudes diurnes des 7 simulations idéalisées Crocus à densité de surface fixée
et de amplitude MODIS entre le 17 novembre 2009 et le 11décembre 2009 à Dôme C.
La figure 4.29 présente pour chaque simulation idéalisée le biais d’amplitude sur la période
2000-2013 à Dôme C. De cette figure ressort qu’au delà d’une densité égale à 350 kg m−3, le
biais d’amplitude des simulations idéalisées Crocus ne s’annule jamais : la densité de surface
de Dôme C est donc inférieure à 350 kg m−3.
On note également que, quelle que soit la densité fixée, la différence d’amplitude n’est jamais
nulle entre les mois de mai et septembre. Une analyse de la moyenne journalière inter-annuelle
du SWdown ERA-i à Dôme C entre 2000 et 2013 indique un forçage solaire nul entre le 3
mai et le 11 août. Les périodes précédant et suivant la nuit polaire voient le forçage solaire
augmenter mais celui-ci reste faible, comme le montrent les variations quotidiennes de la Ts
MODIS à Dôme C (Figure 4.7). Durant la saison hivernale et les saisons intermédiaires, les
amplitudes diurnes ne sont donc plus principalement dues aux cycles du Soleil mais issues de la
variabilité synoptique de la Ts (Genthon et al., 2013). Notre méthode s’appuyant sur la relation
entre la densité de surface et l’amplitude diurne de surface de la neige générée par le cycle
diurne du Soleil, elle n’est donc applicable que durant les mois présentant un forçage solaire
suffisant : novembre, décembre, janvier et février. Cette restriction a par ailleurs l’avantage de
correspondre à la période de meilleure performance des amplitudes MODIS (section 4.3.2).
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Pendant ces quatre mois, la densité qui minimise le plus le biais d’amplitude est donc finalement
égale à 250 kg m−3 avec un biais compris entre -1 et 1°C.
























































Figure 4.28 – (a) Rayonnement thermique descendant BSRN et (b) vitesse du vent BSRN
entre le 17 novembre 2009 et le 11 décembre 2009 à Dôme C
4.5.2 Résultat
La valeur finale de la densité de la neige à Dôme C est estimée en identifiant la valeur
de densité associée à un biais d’amplitude idéalisée Crocus nul. La figure 4.30 présente ainsi
la variation du biais d’amplitude médian des simulations idéalisées Crocus en fonction de la
densité, au cours des 4 mois d’été (novembre, décembre, janvier et février) entre 2000 et 2013
à Dôme C. La relation monotone entre le biais d’amplitude Crocus et la densité de la neige
permet d’associer à un biais d’amplitude nul une densité de surface égale à 285 kg m−3. Notre
méthode d’inversion du cycle diurne permet ainsi d’obtenir une densité de surface de 285 kg m−3
à Dôme C.
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a) 50 kg.m−3 b) 150 kg.m−3 c) 250 kg.m−3
d) 350 kg.m−3 e) 450 kg.m−3 f) 550 kg.m−3
g) 700 kg.m−3
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Figure 4.29 – Biais d’amplitude mensuelle médiane Crocus des 7 simulations à densité de
surface fixée entre 50 et 700 kgm−3 calculé par rapport à l’amplitude mensuelle médiane MODIS
à Dôme C, sur la période 2000-2013.
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4.5.3 Évaluation et Limite de la méthode
Pour évaluer les résultats de cette méthode d’estimation de la densité de surface, j’ai récolté
durant ma campagne d’été à Concordia un grand nombre de mesures de densité de surface
sur 5 cm d’épaisseur. La figure 4.31 montre les résultats de ces mesures réalisées aléatoirement
dans un périmètre de 50x100 m et étalées sur 2 mois de telle sorte que la variabilité observée
combine à la fois la variabilité spatiale et la variabilité temporelle.



























Figure 4.30 – Biais de l’amplitude médiane Crocus en fonction de la densité à Dôme C en été
(NDJF) sur la période 2000-2013.
Les moyennes hebdomadaires de ces mesures sont également présentées. Dans les 5 premiers
centimètres du manteau neigeux, on observe déjà des différences avec une densité qui augmente
avec la profondeur, sous l’effet du métamorphisme de la neige, et un écart-type qui diminue
avec la profondeur (45 kg m−3 en surface contre 31 kg m−3 à 2,5 cm sous la surface), signature
d’une variabilité de densité beaucoup plus importante en surface. À 2,5 cm de profondeur, la
moyenne hebdomadaire de la densité montre une faible variabilité temporelle avec des valeurs
comprises entre 283 et 298 kg m−3. La variabilité des mesures observées à 2,5 cm de profondeur
est a priori essentiellement spatiale. À la surface, la densité est plus sensible aux conditions
météorologiques : une légère diminution de densité de 4 kg m−3 en moyenne s’observe par jour.
Une décroissance de la densité avait été également observée dans Libois (2014).
La moyenne totale de ces mesures est égale à 265 kg m−3, valeur cohérente avec les études
menées à Dôme C par Gallet et al. (2011); Libois (2014), où l’on retrouve une densité de
surface de 260 kg m−3. La densité de surface estimée par notre méthode d’inversion de la
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Figure 4.31 – Série temporelle de la densité de la neige mesurée en surface et 2,5 cm sous la
surface entre le 17 décembre 2014 et 16 janvier 2015 à Dôme C. La courbe noire représente
la moyenne hebdomadaire des mesures en surface, la courbe violette représente la moyenne
hebdomadaire des mesures à 2,5 cm sous la surface.
relation densité/amplitude diurne égale à 285 kg m−3 montre donc une valeur proche de la
valeur réelle compte tenu des nombreuses sources d’incertitude :
— l’incertitude de mesure de la densité généralement admise à 10% (Conger et McClung,
2009) ;
— la sous-estimation de l’amplitude MODIS en été probablement due à un manque d’ob-
servation (section 4.3.2) mais toutefois prise en compte lors de l’échantillonnage des
simulations Crocus ;
— la sensibilité de la densité au cycle diurne de la Ts (section 4.3.3.1) ;
— les incertitudes des réanalyses ERA-Interim à Dôme C ;
Ce dernier point a été observé par Genthon et al. (2010, 2013). Dans ces études, les réanalyses
ERA-Interim sont comparées aux observations mesurées à partir d’instruments situées sur la
tour américaine de Concordia, pendant l’été 2008 puis en janvier et juillet 2010. Plusieurs
erreurs sont alors observées :
— un biais chaud de la température de l’air ERA-i de 3-4°C par rapport aux températures
de la tour, probablement dû à une sous-estimation de l’albedo (section 3.2.3.2) ;
— une atténuation du cycle diurne de la température de l’air ERAi ;
— le vent est la variable la moins bien représentée : la variabilité temporelle intra-quotidienne
du vent est sous-estimée et la spirale d’Ekman n’est pas reproduite dans la direction du
vent.
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a) 01/11/08-21/11/08 b) 29/01/09-19/02/09 c) 24/11/09-16/12/09
Figure 4.32 – Biais de l’amplitude médiane Crocus en fonction de la densité pour différents
forçages (a), (b) de la vitesse du vent et (c) du flux radiatif SWdown à Dôme C.


















































































Vitesse vent ERA-i + SWD ERA-i
Vitesse vent BSRN + SWD BSRN
a) 01/11/09-21/11/09 b) 01/11/09-21/11/09 c) 01/11/09-21/11/09
Figure 4.33 – Biais de l’amplitude médiane Crocus en fonction de la densité pour différents
forçages (a) de la vitesse du vent, (b) du flux radiatif SWdown et (c) de la vitesse du vent et du
flux radiatif SWdown à Dôme C.
128
4.5 Vers une restitution de la densité de surface
Afin d’évaluer l’impact du forçage sur notre estimation de la densité, nous avons remplacé
certaines données ERA-Interim, utilisées comme forçage d’entrée dans le modèle Crocus, par
des observations in situ fournies par le BSRN.
Cette méthode est toutefois très limitée car les observations in situ comportent beaucoup de
données manquantes ou erronées en raison, entre autres, des conditions météorologiques ex-
trêmes sur le site de Dôme C. Le modèle Crocus n’admettant pas de données manquantes dans
ses données de forçage, nos comparaisons s’étalent sur des périodes d’une vingtaine de jours.
Ces périodes étant très courtes, l’idée ici n’est pas d’évaluer notre méthode mais d’observer
quantitativement l’influence de ce nouveau forçage sur la densité estimée.
La figure 4.32 présente les résultats du changement du forçage de la vitesse du vent à 10m
entre le 1er novembre 2008 et le 21 novembre 2008 (Figure 4.32a) et entre le 29 janvier 2009 et
le 19 février 2009 (Figure 4.32b). La nouvelle hauteur de mesure de la vitesse du vent, à 4 m
pour les données BSRN contre 10 m pour les données ERA-Interim, est prise en compte.
Les résultats d’un changement du forçage du flux radiatif SWdown sont présentés entre le 24
novembre 2009 et le 16 décembre 2009 sur la figure 4.32c.
Pour ces trois périodes, quel que soit le changement de la donnée de forçage opéré - vitesse du
vent ou flux radiatif SWdown - le biais d’amplitude nul correspond à une densité plus faible si
on remplace la donnée de forçage ERA-Interim par la donnée de forçage BSRN.
La figure 4.33 compare, sur une même période, l’impact sur l’estimation de la densité d’un
changement de la vitesse du vent (Figure 4.33a), d’un changement du flux radiatif SWdown (Fi-
gure 4.33b) et d’un changement de la vitesse du vent et du flux radiatif SWdown (Figure 4.33c).
Connaissant la sensibilité de l’amplitude diurne à l’albédo - une variation de 1% de la valeur
d’albédo entraîne une baisse de l’amplitude diurne de 1,1°C (section 4.17)-, les possibles erreurs
d’albédo sont à garder à l’esprit dans cette analyse. De plus, étant donné le faible nombre de
jours d’observations sur lequel s’effectuent ces comparaisons, la moindre erreur dans les me-
sures, ou dans les forçages, provoque des variations importantes, pouvant être irréalistes, de la
densité.
Comme précédemment, un remplacement dans le forçage des données ERA-Interim par des
observations BSRN s’accompagne d’une diminution de la densité estimée. Pour ce cas ci, l’uti-
lisation de la vitesse du vent BSRN seule conduit à une estimation de la densité de surface
beaucoup trop faible (ρ = 203 kg m−3). L’utilisation combinée de la vitesse du vent et du flux
radiatif BSRN permet d’obtenir une valeur de densité de surface plus réaliste (ρ = 222 kg m−3),
bien que probablement en-dessous de la valeur réelle de densité de surface pendant cette pé-
riode. Cette estimation est toutefois bien meilleure que celle issue des données ERA-Interim
donnant une densité estimée égale à 395 kg m−3 (Figure 4.33c).
Une réponse à la surestimation de la densité de surface de notre méthode pourrait donc être
l’utilisation, comme forçage du modèle Crocus, de données météorologiques plus réalistes que
les réanalyses ERA-Interim.
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4.6 Conclusions et perspectives
À Dôme C, Picard et al. (2014) a mis en évidence le lien entre la variabilité spatiale de la
Ts et des zones de neige particulièrement denses, appelées dos de baleine. Durant ma campagne
de mesures à Dôme C, j’ai moi même voulu observer cette influence des propriétés physiques de
surface du manteau neigeux sur la variabilité de la Ts. Dans ce but des mesures de la Ts ont été
réalisées sur un transect de 100 m. En raison d’un nombre insuffisant de mesures et de condi-
tions météorologiques non optimales, cette expérience n’a pas donné de résultats satisfaisants.
La même expérience réalisée sur un transect de 5 km a toutefois permis d’identifier la longueur
caractéristique de 1 km au-delà de laquelle la moyenne de la Ts ne présente plus de variabilité
importante. Ce résultat conforte pour la suite de cette étude l’utilisation de données à grande
échelle, telles que les données MODIS et ERA-Interim.
Toujours dans l’objectif d’observer l’influence de la variabilité spatiale de la neige de surface
sur la Ts, une autre expérience visait à observer simultanément le cycle diurne de la Ts de deux
surfaces de densité différentes, à savoir un dos de baleine et une surface recouverte de neige
souﬄée. Même si le cycle diurne du flux radiatif SWdown est le premier facteur agissant sur la
Ts en été, ces mesures in situ montrent l’impact du vent qui influe sur les transferts du flux de
chaleur sensible et, à plus long terme, sur la densité de surface du manteau. La conjonction de
ces deux processus peut expliquer les différences de variation de la Ts observées entre les deux
surfaces. L’expérience a montré qu’une diminution d’au minimum 350 kg m−3 de la densité de
surface pouvait produire une augmentation de 4°C de l’amplitude diurne.
L’impact du transfert de chaleur par convection, à travers les échanges flux turbulent de chaleur
sensible, a, quant à lui, pu être quantifié grâce à des simulations du modèle de neige Crocus
réalisées sur 14 ans pour différentes intensités de vent ; une diminution de moitié de l’intensité
du vent produit ainsi une augmentation de 5°C de l’amplitude diurne.
L’utilisation de données météorologiques mesurées in situ durant ma campagne à Dôme
C a également permis d’évaluer la capacité de Crocus à reproduire la différence d’amplitude
générée par la différence de densité des deux surfaces. Pour cela, une modification dans Crocus
est opérée, consistant à uniformiser la densité sur tout le profil vertical. Les simulations Crocus
produites suite à cette modification sont appelées simulations idéalisées Crocus.
Imposer un profil de densité, uniforme ou non, différent d’un profil réel, comporte des limites
car cela modifie les transferts d’énergie au sein du manteau neigeux. Le gradient de tempéra-
ture est une conséquence de ces échanges mais aussi un facteur de transfert d’énergie puisqu’il
intervient dans le flux de conduction.
L’étude de la qualité des simulations idéalisées Crocus a montré de bons résultats en présen-
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tant un biais d’amplitude inférieur à 0,5°C pour une densité de surface de l’ordre de 150 kg m−3.
Pour des valeurs plus élevées de la densité, supérieures à 500 kg m−3, les simulations Crocus
présentent des biais plus importants, de l’ordre de -1,8°C, par rapport à l’amplitude observée.
Une partie de ce biais peut provenir de l’incertitude entourant la mesure de la densité sur le
terrain et des incertitudes sur les conditions de forçage des deux surfaces. D’autre part, les
conditions expérimentales, basées sur l’observation de la Ts d’une surface de type dos de ba-
leine isolée et à proximité de surfaces à densités de neige plus faibles, ne permettent pas de
généraliser ce résultat.
En nous appuyant sur les observations MODIS, les simulations idéalisées Crocus et les ré-
analyses atmosphériques ERA-Interim utilisées pour forcer Crocus, une méthode d’estimation
de la densité de surface a pu être développée en minimisant l’erreur de simulation sur l’ampli-
tude diurne.
Une valeur de densité de surface égale à 285 kg m−3 est obtenue. Cette densité estimée est
comprise dans la fourchette d’incertitude de 10% associée à la densité mesurée. Des tests réa-
lisés en remplaçant dans le forçage du modèle Crocus la vitesse du vent et le flux radiatif
SWdown ERA-Interim par les données du BSRN ont montré une possible source d’erreur dans
la sous-estimation par ERA-Interim de la variabilité temporelle intra-quotidienne de la vitesse
du vent ou dans la surestimation du flux radiatif SWdown, forçant le modèle à compenser par
une densité trop forte.
Ce chapitre a démontré l’influence de la densité de surface sur l’amplitude diurne de la Ts
à Dôme C et le potentiel de ce lien pour estimer la densité de surface à partir d’observations
satellites de la Ts : il a été exploité avec succès dans notre méthode d’estimation de la densité
de surface par minimisation du biais d’amplitude. Le chapitre suivant cherche à appliquer notre
méthode d’estimation de la densité au continent Antarctique en se basant sur des observations
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Chapitre 5 : Variabilité de l’amplitude diurne en Antarctique
5.1 Introduction
Après avoir identifié le vent et la densité de la neige comme facteurs agissant sur la variabilité
spatiale et temporelle de l’amplitude diurne de la Ts à Dôme C, ce chapitre cherche à évaluer
leurs impacts à l’échelle du plateau antarctique.
Sur le continent antarctique, la forte uniformité de la direction du vent de surface montre
le rôle prépondérant de la topographie et le rôle secondaire du forçage synoptique avec des dé-
pressions qui entrent rarement à l’intérieur du continent (Parish, 1981). À proximité des côtes,
une déviation du flux du vent de surface résulte de la force de Coriolis (Parish, 1982; King et
Turner, 1997) (Figure 5.1a). Il n’est pas uniforme mais concentré mais dans les vallées étroites
le long des côtes, zones de confluence où l’on mesure les plus fortes vitesses du vent (Figure
5.1b). Le vent a un rôle crucial car sa variabilité temporelle quotidienne induit une variation
de la Ts mais également car il contrôle la densité de surface par le biais du transport de neige
en particulier.
La densité de surface de la neige est un paramètre critique du bilan énergétique de surface
à travers son action sur l’absorption du rayonnement solaire dans le manteau neigeux et sur le
métamorphisme de la neige (section 1.4.3). Dès lors, tout processus physique susceptible de la
modifier peut influencer la variabilité temporelle du cycle diurne de la Ts, et par conséquent
la variabilité temporelle de l’albédo et le bilan énergétique du manteau neigeux (Libois, 2014).
Pourtant, actuellement, les seules informations sur la densité de surface en Antarctique pro-
viennent d’observations in situ faites à proximité de bases scientifiques ou lors de traverses, si
bien que sa variabilité spatiale sur le continent reste encore peu connue.
Dans le chapitre précédent, une méthode d’estimation de la densité de surface par inversion
de la relation densité/amplitude diurne a été imaginée, développée et testée à Dôme C. Des
résultats encourageants ont été obtenus avec une densité de surface estimée, égale à 285 kg m−3,
proche de la valeur communément admise de 260 kg m−3 sur les 10 premiers centimètres (Li-
bois, 2014; Gallet et al., 2011).
L’objectif de ce chapitre est d’appliquer notre méthode d’estimation de la densité de surface,
par inversion de la relation densité/amplitude diurne, à l’échelle du continent Antarctique.
Pour ce faire, une évaluation quantitative et qualitative des amplitudes diurnes MODIS sur
le plateau antarctique est effectuée dans un premier temps (section 5.2). Elle est suivie d’une
étude de la variabilité spatiale et temporelle de l’amplitude diurne (section 5.3). Des simulations
du modèle Crocus sont ensuite réalisées sur le domaine antarctique afin d’évaluer la capacité
du modèle à simuler la variabilité spatiale et temporelle de l’amplitude diurne. Ce travail se
poursuit par une analyse des différences de simulations d’amplitude entre le modèle de neige
Crocus et les rénalyses ERA-Interim et leurs conséquences (section 5.4). Enfin, dans la section
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5.5, notre méthode d’estimation de la densité par inversion du cycle diurne est appliquée au
plateau antarctique et ses résultats commentés.
Figure 5.1 – Circulation catabatique moyenne en hiver : (a) Lignes de flux et (b) vitesse du
vent [Source Parish and Bromwich, 2007].
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5.2 Évaluation de l’amplitude MODIS en Antarctique
Le travail d’évaluation des amplitudes MODIS sur le plateau antarctique s’appuie sur les
observations MODIS de la Ts effectuées sur une période de 13 ans entre 2000 et 2012.
5.2.1 Évaluation et interprétation de la disponibilité de l’amplitude MODIS
Pour calculer l’amplitude MODIS, la Ts MODIS est sélectionnée via l’application du « filtre
5H » (section 4.3.2) qui permet d’échantillonner au mieux les minimum et maximum quotidiens
de la Ts.
En éliminant les jours où les observations MODIS sont manquantes pendant plus de 5 heures,
le « filtre 5H » laisse néanmoins passer les jours où les observations MODIS sont rares mais
dispersées, par exemple en raison d’erreurs de détection de nuages. De fait, l’application du
filtre améliore l’estimation de l’amplitude diurne mais ne rend pas impossible une mauvaise es-
timation, comme cela a été vu à Dôme C dans le chapitre IV. L’impact du filtre sur le nombre
d’observations de l’amplitude MODIS est étudié dans cette section afin d’identifier les zones
présentant un nombre d’observations d’amplitude MODIS suffisamment important pour effec-
tuer une analyse solide des amplitudes MODIS.
En raison d’une présence de nuages beaucoup plus fréquente sur les côtes et en Antarctique
de l’Ouest, le « filtre 5H », appliqué sur la Ts MODIS entre 2000 et 2012, élimine un grand
nombre de jours dans ces régions (Figure 5.2b).
Sur le plateau antarctique, le nombre de jours moyen par mois diminue également fortement
après application du filtre passant d’une valeur supérieure à 25 à un nombre de jours par
mois observés compris entre 16 et 19. Le maximum, 22 jours observés par mois, se trouve
logiquement à Pôle Sud qui présentait le maximum d’observations grâce à la largeur de fauchée
de MODIS (2230 km) permettant une observation de la station américaine à chaque passage
(section 3.2.2.1).
Si l’on analyse l’impact du filtre sur le nombre moyen d’observations horaires par jour
calculé entre 2000 et 2012 (Figures 5.2c et 5.2d), on observe une augmentation globale du
nombre d’observations à l’issue du filtrage. L’impact du filtre est plus signifcatif à Pôle Sud et
sur les régions côtières où l’on observe une augmentation du nombre d’observations horaires :
de 15 à 18 observations par jour à Pôle Sud ; de 4 à 8 observations horaires sur les régions
côtières. A Dôme C, le filtre n’influe quasiment pas sur le nombre d’observations horaires. On
retrouve un nombre d’observations horaires moyen équivalent avant et après l’application du
filtre, de l’ordre de 13 observations par jour, qui indique une majorité de jours où les périodes
sans données ont une durée inférieure à 5 heures.
Sur l’ensemble du continent, l’application du « filtre 5H » a un effet positif. Elle permet, pour la
suite de notre étude, de travailler avec des jours possédant une nombre d’observations horaires
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Figure 5.2 – (haut) Nombre de jours observés par mois moyen (a) avant et (b) après l’applica-
tion du « filtre 5H » entre 2000 et 2012. (bas) Nombre d’observations horaires par jour moyen
(c) avant et (d) après l’application du « filtre 5H » entre 2000 et 2012.
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plus important et donc avec une probabilité plus élevée de représenter le minimum et le maxi-
mum du cycle diurne de la Ts MODIS. Toutefois, sur les côtes et en Antarctique de l’Ouest, le
nombre de jour avec des données de qualité reste trop faible, c’est pourquoi nous nous concen-
trons par la suite sur l’étude du plateau antarctique.
5.2.2 Analyse de la qualité de l’amplitudes MODIS
L’évaluation de la qualité de l’amplitude MODIS 16 est réalisée par comparaison avec l’am-
plitude diurne calculée à partir d’observations in situ de la Ts provenant de 5 stations : Pôle
Sud, Kohnen, Plateau Station B, Pole of Inacessibility et Princess Elisabeth. L’origine de la Ts
in situ ainsi que la localisation des stations sur le continent antarctique et leur altitude sont
décrites dans la section 2.3.
La figure 5.3 présente les résultats de cette évaluation effectuée sur l’ensemble des valeurs
quotidiennes d’amplitude diurne en 2009. Pendant cette année, les meilleurs résultats de l’am-
plitude MODIS se trouvent à Kohnen avec un coefficient de détermination de 0,61 et un biais
moyen de -0.05°C (Figure 5.3c). Concernant les autres stations situées sur le plateau antarc-
tique, le coefficient de détermination de l’amplitude MODIS avec l’amplitude in situ varie entre
0,33 et 0,50 avec un biais entre -0,65 et 0,67 °C (Figures 5.3a, 5.3e et 5.3g).
Princess Elisabeth, station située sur la côte antarctique présente le plus faible coefficient de
détermination (0,29) (Figure 5.3i) qui peut s’expliquer par les mauvais résultats de la Ts MO-
DIS en ce point (section 3.2.3.1). Ce n’est pas le cas pour les autres stations où l’on s’aperçoit
que même si la Ts MODIS présente une bonne corrélation et de faibles biais avec la Ts in
situ (Figure 3.3), cela n’implique pas d’aussi bonnes corrélations entre l’amplitude MODIS et
l’amplitude in situ. Basé sur la détermination du maximum et du minimum journalier de la
Ts, le calcul de l’amplitude diurne est très sensible aux erreurs de mesures qui, le plus sou-
vent dues à des erreurs de détection de nuages, produisent des Ts extrêmes. C’est le cas, entre
autres, des erreurs de détection des nuages par MODIS qui ont une part significative dans la
sous-estimation de la Ts MODIS sur le plateau antarctique ( section 3.2.3.1) et des erreurs de
mesure in situ dues au givre qui se forme fréquemment sur les instruments.
Pendant la nuit polaire, la présence de nuage et les erreurs de détection de nuage plus
fréquentes (Comiso, 2000; Bromwich et al., 2012) induisent une nombre plus important d’erreurs
dans la Ts MODIS (section 3.2.3.1). Pourtant, l’évaluation des amplitudes diurnes de la Ts
durant l’été n’améliore pas les résultats de l’amplitude MODIS, hormis à Pole of Inacessibility
où le coefficient de détermination de l’amplitude MODIS augmente de 0,33 à 0,44. Toutes les
autres stations présentent un coefficient de détermination inférieur à 0,27.
Si on analyse uniquement les stations situées sur le plateau antarctique, on observe un biais
négatif de l’amplitude MODIS en été pouvant s’expliquer par un cycle diurne incomplet de la
16. Dans la suite du manuscrit le terme amplitude MODIS désigne l’amplitude diurne calculée à partir de la
Ts MODIS filtrée selon le « filtre 5H ».
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Figure 5.3 – Comparaison de l’amplitude MODIS et de l’amplitude observée in situ à (a) Pôle
Sud, (c) Kohnen, (e) Plateau Station B, (g) Pole of inacessibility et (i) Princess Elisabeth en
2009. Même comparaisons en été (NDJF) : (b) Pôle Sud, (d) Kohnen, (f) Plateau Station B,
(h) Pole of inacessibility et (j) Princess Elisabeth. Ces comparaisons s’effectuent sur l’ensemble
des valeurs quotidiennes d’amplitude diurne en 2009.
139
Chapitre 5 : Variabilité de l’amplitude diurne en Antarctique
Ts MODIS, par un maximum et un minimum quotidiens rééls de la Ts qui ont toute chance de se
produire en dehors des heures d’observation de MODIS ou encore par des erreurs de détection
nuageuse induisant un minimum et maximum quotidien de la Ts MODIS surestimés.
Afin de déterminer si ces résultats sont le fait d’amplitudes extrêmes potentiellement fausses,
on analyse le comportement de l’amplitude MODIS moyenne et de l’amplitude MODIS médiane
pour chacune des 5 stations en 2009 (Figure 5.4). Les amplitudes MODIS médianes sont glo-
balement inférieures aux amplitudes MODIS moyennes indiquant l’impact de valeurs élevées
de l’amplitude MODIS sur le calcul de la moyenne. À Pôle Sud et Pole of Inacessibility, les
biais positifs peuvent s’expliquer par ces surestimations. Sur la saison estivale entre novembre
et février, la moyenne et la médiane de l’amplitude MODIS ne montrent pas de différences
significatives. Les mauvais résultats de l’amplitude MODIS en été ne sont donc pas dus à l’in-
fluence de valeurs extrêmes isolées mais à une tendance généralisée à la sous-estimation par
l’amplitude MODIS. Les causes se trouvent probablement dans un cycle diurne MODIS incom-
plet dû à l’application du « filtre 5H » ou à une non-observation par l’instrument à l’heure où
la Ts réelle est maximale. Il faut également considérer les conditions météorologiques extrêmes
en Antarctique qui peuvent entraîner des imprécisions dans les mesures in situ produisant ainsi
une surestimation de l’amplitude diurne réelle.
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Figure 5.4 – Amplitude moyenne mensuelle MODIS (ligne bleue) et de l’amplitude médiane
mensuelle MODIS (pointillé bleu) en 2009 à (a) Pôle Sud, (b) Kohnen, (c) Plateau Station B,
(d) Pole of Inacessibility et (e) Princess Elisabeth.
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5.3 Étude de la variabilité de l’amplitude diurne de la Ts
Le travail d’évaluation de la variabilité de l’amplitude diurne de la Ts est réalisé à l’aide des
observations MODIS de l’amplitude diurne entre 2000 et 2012. Il se décompose en deux parties :
la première cherche à identifier les différents facteurs qui contrôlent spatialement l’amplitude
diurne ; la seconde analyse la variation de l’amplitude diurne selon les saisons.
5.3.1 Variabilité spatiale de l’amplitude diurne
Après avoir évalué sa qualité, l’amplitude MODIS est utilisée pour analyser la variabilité
spatiale de l’amplitude diurne sur le continent Antarctique.
Le chapitre IV a permis d’observer à Dôme C l’influence de trois facteurs sur le cycle diurne
de la Ts : le cycle diurne du rayonnement solaire, la vitesse du vent et la densité de la neige.
La variabilité spatiale de l’amplitude MODIS médiane sur le continent antarctique (Figure 5.5)
semble être cohérente avec l’impact de ces trois facteurs de variabilité.
En effet, la figure 5.5 révèle une forte structuration spatiale de l’amplitude diurne qui ne dépend
pas uniquement de la latitude. Le cycle diurne de l’ASZ dépendant de la latitude d’un site,
plus une région est située près du Pôle Sud plus le cycle diurne du SWdown sera faible. De fait
on pourrait s’attendre à ce que l’amplitude diurne de la Ts, qui diminue avec la diminution du
cycle diurne du SWdown, baisse continuellement avec l’augmentation de la latitude (Walraven,
1978) et atteigne une valeur minimale à Pôle Sud.
Avec des amplitudes variant entre 4 et 7°C, la région autour du Pôle Sud présente bien les plus
faibles amplitudes. Cependant, on observe une répartition des valeurs maximales de l’amplitude
MODIS (autour de 13°C) au centre du plateau, au nord de la Terre de la Reine-Maud et sur
la Terre d’Oates située entre cap Hudson et cap Williams (Figure 1.2). Quant aux valeurs
minimales de l’amplitude MODIS, elles se situent globalement entre le centre du Plateau et les
régions côtières.
Cette structuration spatiale de l’amplitude MODIS ne peut pas être un artefact dû au
nombre de données car Pôle Sud présente le nombre maximal d’observation et le plateau an-
tarctique dispose également d’une bonne représentativité des données MODIS avec en moyenne
entre 15 et 20 jours observés par mois et 13 observations horaires par jour sur la période 2000-
2012 (section 3.2.2.1).
Afin d’identifier quels facteurs entrent en jeu dans cette répartition spatiale et en s’appuyant
sur les conclusions de l’impact du vent sur le cycle diurne observé à Dôme C, l’amplitude MODIS
est analysée en parallèle avec la topographie du continent (Figure 5.6a) et la vitesse moyenne du
vent ERA-Interim à 10 m entre 2000 et 2012. Cette analyse révèle que les amplitudes maximales
au centre du plateau sont localisées au niveau des dômes et crêtes, et les valeurs minimales dans
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les régions en pente allant des sommets des dômes jusqu’aux côtes. Cette structuration spatiale
de l’amplitude MODIS montre le lien avec les vents catabatiques dont l’écoulement est forcé
par la pente, si faible soit elle sur le plateau. La répartition spatiale de la moyenne de la vitesse
du vent à 10 m ERA-i calculée entre 2000 et 2012 (Figure 5.6b) confirme cette hypothèse avec
des vents faibles au sommet des crêtes et des dômes, autour de 4 m s−1, qui s’intensifient sur
les régions côtières de l’ Antarctique de l’Est atteignant des valeurs supérieures à 10 m s−1.
La Terre d’Oates et le nord de la Terre de la Reine-Maud, régions caractérisées par des vents
faibles en raison de leur localisation en dehors des principales lignes de flux du vent (Figure
5.1a), renforcent cette corrélation entre forte intensité du vent et faible amplitude diurne.
La structuration spatiale de l’amplitude MODIS sur le continent antarctique met ainsi
en évidence l’impact du vent qui diminue l’amplitude diurne en favorisant non seulement le
transfert de chaleur entre la surface du manteau et l’atmosphère via une augmentation des
échanges turbulents mais également le transfert de chaleur par conduction dans le manteau via
son action de densification de la neige.
Figure 5.5 – Médiane de l’amplitude MODIS calculée sur la période 2000-2012.
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Figure 5.6 – (a) Topographie MODIS du continent Antarctique à partir du niveau de la mer
avec une résolution spatiale de 25 km et (b) moyenne de la vitesse de vent ERA-Interim à 10 m
calculée entre 2000 et 2012.
5.3.2 Variabilité temporelle de l’amplitude diurne
On cherche maintenant à analyser la variabilité de l’amplitude diurne selon la saison.
L’Antarctique ne présentant pas quatre saisons clairement identifiées comme rencontrées aux
moyennes latitudes, nous avons donc défini pour cette section quatres saisons de la manière
suivante : l’été regroupe les mois de décembre, janvier et février ; l’automne regroupe les mois
de mars, avril et mai ; l’hiver regroupe les mois de juin, juillet et août ; le printemps regroupe
les mois de septembre, octobre et novembre.
L’analyse de la variabilité saisonnière de l’amplitude diurne révèle en toute logique des
amplitudes plus élevées en été (DJF), avec une valeur avoisinant 13°C sur le plateau, dues aux
cycles diurnes du forçage solaire les plus importants de l’année durant cette période (Figure
5.7). En automne (MAM) et en hiver (JJA), l’amplitude MODIS est plus faible, autour de 4°C
sur tout le continent. Le maximum est atteint sur la crête reliant Dôme Fuji à Dôme Argus
(Figure 1.2) avec une amplitude MODIS de l’ordre de 10°C. En automne et au printemps,
l’angle solaire zénithal présente ses valeurs les plus importantes de l’année induisant une forte
réflexion du rayonnement solaire. Toutefois, même si elle est faible, l’absorption du rayonnement
solaire contribue encore à la variation de la Ts. Ce n’est pas le cas en hiver puisqu’à l’exception
des derniers jours du mois d’août, la surface ne reçoit aucun forçage solaire susceptible d’induire
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Figure 5.7 – Amplitude diurne médiane de la Ts MODIS calculée pour chaque saison sur la
période 2000-2012.
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une variation de la Ts.
Le refroidissement de la surface conduit à une production continu d’air froid, le vent cataba-
tique. Ce refroidissement de la surface étant lié à l’absorption du rayonnement solaire dans le
manteau, elle-même liée à la variabilité saisonnière de l’angle solaire zénithal, l’intensité du vent
catabatique varie selon les saisons (Van den Broeke et Van Lipzig, 2003). En été, le refroidis-
sement modéré de la surface induit un forçage catabatique plus faible qu’en hiver, laissant le
forçage des gradients de pression de grande échelle, ou forçage synoptique, dominer le bilan de
la couche atmosphérique superficielle.
Par ciel clair, durant la nuit polaire, la variabilité temporelle du vent devient le premier fac-
teur de variabilité de la Ts. Le vent maintient le cisaillement nécessaire aux échanges turbulents
dans la couche atmosphérique stratifiée stable et permet ainsi le transfert de chaleur entre la
surface et l’atmosphère induisant une variation de la Ts à l’échelle horaire. Le vent de surface
contribue également à la densification du manteau entraînant, sur une échelle de temps plus
longue, de l’ordre de plusieurs jours, une augmentation de la conductivité dans le manteau qui
se répercute sur la variabilité de la Ts. La densification du manteau neigeux joue un rôle en
hiver mais son impact sur la variabilité de la Ts est moindre qu’en été car elle contrôle, entre
autres, la profondeur de pénétration du rayonnement solaire.
L’intensité renforcée des vents de surface en hiver, qui se traduit par une augmentation de
la variabilité temporelle de la vitesse du vent dans une journée, peut dès lors expliquer les fortes
valeurs de l’amplitude diurne observées sur les dômes en l’absence de forçage solaire.
Dans les régions de fort vent, l’important mélange d’air par turbulence entre la surface et les
basses couches atmosphériques (flux de chaleur sensible en hiver de l’ordre de 30 W m−2, trois
fois supérieur à celui rencontré à l’intérieur du plateau (Van den Broeke et al., 2005a)) induit
un gradient entre la Ts et la température des basses couches relativement faible. Par consé-
quent, la variabilité du vent a un léger impact sur la Ts. Les couches de neige superficielles plus
denses ralentiront les variations de la Ts car l’inertie thermique apparente est plus importante
en raison d’une capacité thermique réelle plus grande et d’un transfert d’énergie plus fort vers
les couches profondes.
Dans les régions de vent faible avec une Ts très basse par rapport à la température des basses
couches atmosphériques, la moindre intensification du vent augmente sensiblement la Ts. La
variabilité intra-quotidienne de la Ts a ainsi plus de chances d’être élevée, en supposant que
demeure toujours une certaine variabilité du vent liée, par exemple, à l’évacuation régulière de
l’air froid et dense, produit par le bilan radiatif de la neige en surface, le long des pentes.
L’étude de la variabilité spatiale et temporelle de l’amplitude diurne met ainsi en évidence
sur le continent Antarctique l’impact du vent sur la variabilité de l’amplitude diurne déjà
observé à petite échelle à Dôme C (Chapitre IV).
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5.4 Évaluation de l’amplitude diurne simulée en Antarctique
Dans cette section sont utilisées, sur une période s’étalant entre 2000 et 2012, l’amplitude
diurne calculée à partir des simulations Crocus de la Ts, nommée amplitude Crocus, et l’am-
plitude diurne calculée à partir de la Ts ERA-i, nommée amplitude ERA-i.
Afin de procéder à l’évaluation de ces deux amplitudes par comparaison avec l’amplitude MO-
DIS, la Ts Crocus et la Ts ERA-i sont préalablement filtrées selon la présence des données
MODIS. L’amplitude MODIS, l’amplitude Crocus et l’amplitude ERA-i s’appuient donc sur
les mêmes instants horaires.
La figure 5.8 compare l’amplitude Crocus médiane et l’amplitude ERA-i médiane à l’am-
plitude MODIS médiane sur l’ensemble de la période 2000-2012 (Figures 5.8a, 5.8d et 5.8g),
pendant l’hiver (juin, juillet et août) (Figures 5.8b, 5.8e et 5.8h) et pendant l’été (novembre,
décembre, janvier et février) (Figures 5.8c, 5.8f et 5.8i).
L’évaluation de l’amplitude Crocus révèle une sous-estimation globale de l’amplitude diurne
sur l’ensemble de la période (Figures 5.8a et 5.8d), provoquée en grande partie par une mauvaise
simulation de l’amplitude diurne par Crocus en hiver (Figures 5.8d et 5.8e).
Pendant la période hivernale, l’amplitude Crocus présente des valeurs maximales autour de
4°C alors que l’amplitude MODIS atteint 10°C. Cette sous-estimation de l’amplitude Crocus
est moins marquée en été. Durant la période estivale, Crocus montre de bons résultats en
reproduisant correctement la structuration spatiale de l’amplitude diurne.
Concernant l’amplitude ERA-i, on observe d’importantes différences avec l’amplitude MO-
DIS et l’amplitude Crocus. La médiane calculée sur l’ensemble des données d’amplitude diurne
montre une amplitude ERA-i inférieure à 5°C sur l’ensemble du domaine, alors que l’amplitude
MODIS varie entre 5 et 15°C (Figures 5.8a et 5.8g), résultat d’une amplitude ERA-i quasiment
nulle en hiver (Figure 5.8h).
Cette forte sous-estimation de l’amplitude ERA-i est en grande partie la conséquence d’une
mauvaise reproduction de la variabilité de la Ts en hiver avec la Ts ERA-i qui présente un biais
chaud dû à une surestimation du flux de chaleur sensible lors de conditions atmosphériques
stables (Figure 3.10). Crocus étant forcé en entrée par la vitesse du vent à 10 m d’ERA-Interim,
la sous-estimation de l’amplitude Crocus en hiver peut s’expliquer par la sous-estimation de la
variabilité du vent ERA-i sur tout le continent (Rodrigo et al., 2013).
Remarquées à Dôme C, les différences d’amplitude diurne entre Crocus et ERA-Interim se
retrouvent sur l’ensemble du domaine, alors que Crocus est forcé en entrée par les données
ERA-Interim. A titre d’exemple, en été, l’amplitude maximale simulée par Crocus au sommet
des dômes atteint 19°C contre 10°C dans les réanalyses ERA-Interim (Figures 5.8f et 5.8i).
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Figure 5.8 – Amplitude MODIS médiane (a) annuelle, (b) en hiver (JJA) et en été (NDJF)
calculée sur la période 2000-2012. (d)(e)(f) Idem pour les amplitudes Crocus. (g)(h)(i) Idem
pour les amplitudes ERA-i.
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Cette observation renforce l’analyse faite à Dôme C qui implique majoritairement les dif-
férences de paramétrisation des flux turbulents lors de conditions stables entre Crocus et IFS.
Les différences entre le schéma de neige d’ERA-Interim et celui du modèle de neige Crocus,
dont la principale originalité vient de sa capacité à simuler la stratigraphie du manteau neigeux,
peuvent également alimenter ces différences d’amplitude diurne (section 4.3.2).
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5.5 Vers une estimation de la densité de surface en
Antarctique
La structuration spatiale de l’amplitude diurne, observée section 5.3.1, résulte en partie de
l’action à grande échelle du vent sur les flux de chaleur sensible entre la surface et la basse
atmosphère mais aussi de son impact à plus long terme sur la densification de la neige. Ce
dernier résultat encourage l’application de notre méthode d’estimation de la densité de surface
au domaine antarctique.
5.5.1 Application de la méthode d’estimation de la densité de surface
Notre méthode d’estimation de la densité repose essentiellement sur une constation : la
relation monotone entre la densité de surface et l’amplitude diurne simulée par Crocus pour
un forçage météorologique donné présentant une variation diurne de l’ensoleillement suffisante.
Une vérification de cette relation pour différentes stations est un préalable à l’application de
notre méthode au continent Antarctique.
Pour ce faire, des simulations idéalisées Crocus ont été produites sur tout le continent antarc-
tique en uniformisant la densité sur l’ensemble des couches du manteau neigeux à 50 kg m−3,
150 kg m−3, 250 kg m−3, 450 kg m−3, 550 kg m−3 et 700 kg m−3 (section 4.4.2).
Le résultat est présenté par la figure 5.9. On constate une bonne linéarité entre l’amplitude
Crocus et la densité du manteau neigeux, pour chacune des six stations, qu’elle soit située
à l’intérieur du plateau comme Dôme C ou sur la côte comme Princess Elisabeth. Cette ho-
mogénéité encourage à extrapoler notre méthode d’estimation de la densité sur le continent
Antarctique.
La variation de l’amplitude Crocus en fonction de la densité présentée par la figure 5.9
permet également de quantifier le degré de sensibilité pour chacune des six stations pendant les
mois d’été (NDJF) (tableau 5.1).
On obtient ainsi une sensibilité élevée de la densité avec un rapport ∆ρ∆amplitude supérieur à -
50 kg m−3°C−1 pour toutes les stations. La valeur maximale se trouve à Pôle Sud où une erreur
d’1°C dans l’estimation de l’amplitude diurne peut entraîner une différence de 380 kg m−3
dans l’estimation de la densité de surface. Ceci est dû au fait que l’amplitude quotidienne du
rayonnement solaire, les jours sans nuage, y est toujours très faible. La méthode ne peut donc
s’appliquer dans un domaine proche du pôle. La figure 5.10 qui présente la sensibilité de la
densité sur tout le domaine antarctique confirme cette observation en montrant une sensibilité
supérieure à 200 kg m−3°C−1 dans la région de Pôle Sud et en Antarctique de l’Ouest. Par
ailleurs, sur une large partie de la péninsule antarctique, la sensibilité atteint une valeur nulle
(zone blanche), indiquant les limites de la méthode d’estimation de la densité dans ces régions.
150
5.5 Vers une estimation de la densité de surface en Antarctique
La forte probabilité d’erreur d’estimation de la densité dans ces régions devra être gardée à
l’esprit dans l’analyse de notre méthode d’inversion.
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Figure 5.9 – Variation de l’amplitude Crocus médiane estivale(NDJF) en fonction de la densité
à Dôme C, Pôle Sud, Kohnen, Plateau Station B, Pole of Inacessibility et Princess Elisabeth
entre 2000 et 2012.
Station Dôme C Pôle Sud Kohnen Station B Pole of I. Pr. Elisabeth
∆ρ
∆amplitude -50 -380 -53 -69 -103 -72
Table 5.1 – Rapport ∆ρ∆amplitude calculé à Dôme C, Pôle Sud, Kohnen, Plateau
Station B, Pole of Inacessibility et Princess Elisabeth sur la période estivale (NDJF)
entre 2000 et 2012. L’unité est exprimée en kg m−3°C−1.
La prochaine étape de notre méthode consiste à déterminer pour quelle densité l’amplitude
Crocus se rapproche le plus de l’amplitude MODIS, et ce pour chaque point de grille. Le calcul
du biais d’amplitude Crocus est ainsi calculé par rapport à l’amplitude MODIS sur tout le
domaine antarctique.
La figure 5.11 présente le biais d’amplitude Crocus calculé pour chacune des 7 simulations
idéalisées entre 2000 et 2012. L’application de notre méthode à Dôme C avait démontré ses
limites pendant la nuit polaire, faute d’un forçage solaire suffisant (section 4.5.1). S’appuyant
sur ce résultat, le biais de l’amplitude Crocus n’est calculé que sur la période adéquate, de
novembre à février.
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Figure 5.10 – Sensibilité de la densité à une variation d’amplitude diurne. La sensibilité est
déterminé à partir de l’amplitude Crocus médiane estivale (NDJF) sur la période 2000-2012.
L’augmentation de la densité dans Crocus induisant une diminution de l’amplitude (section
4.3.3.1), on obtient un biais positif de l’amplitude Crocus, de 4 à 6°C, sur le plateau antarctique
pour les densités les plus faibles correspondant à 50 et 150 kg m−3 et un biais négatif, de l’ordre
de -7°C, pour les densités les plus élevées au-delà de 550 kg m−3.
On retrouve sur le biais d’amplitude la structuration spatiale constatée pour l’amplitude diurne.
Ainsi, le biais d’amplitude Crocus est, par exemple, minimisé sur la crête reliant Dôme Fuji à
Dôme Argus pour une densité autour de 250 kg m−3. Sur les régions en pente en aval des crêtes,
un biais nul correspond plutôt à une densité supérieure à 250 kg m−3. Sur certaines zones, par
exemple la région sur la côte Est entre la Terre Adélie et la Terre de Guillaume II (Whilhem II
land) (Figure 1.2), le biais d’amplitude Crocus n’est jamais positif et la méthode d’estimation
ne pourra donc pas s’appliquer correctement.
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Figure 5.11 – Biais de l’amplitude Crocus médiane calculé à partir de l’amplitude MODIS
médiane estivale (NDJF) entre 2000 et 2012 pour chacune des simulations idéalisées : (a) 50
kg m−3, (b) 150 kg m−3, (c) 250 kg m−3, (d) 350 kg m−3, (e) 450 kg m−3, (f) 550 kg m−3 et
(g) 700 kg m−3.
153
Chapitre 5 : Variabilité de l’amplitude diurne en Antarctique
La figure 5.12 montre le résultat de la méthode pour six stations. La valeur de la densité
estimée correspond à un biais d’amplitude nul. On obtient ainsi pour les stations situées sur
le plateau antarctique, à l’exception de Pôle Sud, des densités estimées comprises entre 250 et
300 kg m−3. Pôle Sud et Princess Elisabeth présente des densités plus faibles proches de 100
kg m−3 laissant apparaître un défaut de la méthode, déjà entrevu à Pôle Sud dans l’analyse de
la sensibilité.
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Figure 5.12 – Biais de l’amplitude Crocus médiane estivale (NDJF) en fonction de la densité
sur la période novembre-février entre 2000 et 2012 selon différentes stations : Dôme C, Pôle
Sud, Kohnen, Plateau Station B, Pole of Inacessibility et Princess Elisabeth.
5.5.2 Résultat
La densité de surface estimée est déterminée en annulant en chaque point de grille le biais
d’amplitude des simulations Crocus. Une carte de densité estimée est ainsi obtenue à partir
d’une carte de biais d’amplitude (Figure 5.13).
Plusieurs points positifs s’observent sur cette carte. On retrouve une structuration spatiale
de la densité avec une valeur minimale sur les crêtes, de l’ordre de 180 kg m−3 au minimum,
une valeur plus élevée sur les régions en pente en aval de ces crêtes entre 250 et 350 kg m−3, et
une valeur maximale supérieure à 400 kg m−3 sur les côtes.
Plus précisement Takahashi et Kameda (2007) a réalisé une campagne de mesure de densité
à Dôme Fuji. Sur une profondeur de 10 cm, cette étude présente une densité moyenne de 280
kg m−3. Selon notre méthode, la densité estimée de Plateau Station B située sur le Dôme
Fuji présente une densité avoisinant 250 kg m−3 proche de la valeur mesurée par Takahashi et
Kameda (2007) (tableau 5.2).
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Figure 5.13 – Densité estimée selon la méthode d’inversion de la relation densité/amplitude
diurne. Les sites numérotés sont listés dans le tableau 5.2
No. Lieu Densité estimée (kg m−3) Densité observée (kg m−3)
1 Dôme Fuji ∼ 250 ∼ 280
2 Dôme C ∼ 285 ∼ 260
3 Lambert glacier bassin > 550 850 - 880
4 Côte est ∼ 100 ∼ 450
5 Zone de mégadunes 400 - 500 240 - 500
Table 5.2 – Comparaison des valeurs de densité estimée selon la méthode d’inversion de
la relation densité/amplitude aux valeurs de densité observée dans 5 régions du continent.
Les chiffres de la première colonne se réfèrent aux sites de la figure 5.13.
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Dans la région du Lambert Glacier Bassin, on note une valeur élevée de la densité estimée
supérieure à 550 kg m−3. Cette région est caractérisée par de la glace bleue (Fricker et Scambos,
2009) qui se forme par sublimation (Bintanja, 1999). Cette glace apparaît bleue en raison de la
forte absorption du rayonnement solaire aux longueurs d’ondes associées à la couleur rouge du
spectre visible et sa réflexion dans le bleu (Winther, 1994). Les bulles d’air emprisonnées dans
la glace lui donne d’ailleurs une teinte bleue pâle. La présence de bulles suppose aussi que la
glace bleue est moins dense que la glace solide (917 kg m−3) (Bintanja, 1999). Des mesures de
densité de la glace bleue (Weller, 1968; Bintanja et Van den Broeke, 1995) indiquent une valeur
variant entre 850 et 880 kg m−3.
En raison du plafonnement de nos densités fixées à 700 kg m−3 combiné au fait qu’il n’y a pas
de glace bleue sur l’ensemble du pixel, il est impossible d’obtenir de telles densités selon notre
méthode.
Une autre zone se démarque sur la carte. Située sur le plateau antarctique en Terre Victoria
entre Dôme C et la chaîne transantarctique, elle présente une densité estimée variant spatia-
lement entre 400 et 500 kg m−3. Cette zone spécifique de l’Antarctique se caractérise par la
présence de mégadunes, reliefs à la surface du manteau pouvant atteindre plusieurs dizaines
de mètres, qui apparaissent dans les régions à faible taux d’accumulation où les conditions
climatiques permettent une re-cristallisation de la neige et une dispersion des rayonnements
micro-ondes (Frezzotti et al., 2002; Courville et al., 2007). L’orientation des mégadunes est
perpendiculaire à la direction des vents catabatiques, intenses dans cette région (Parish et
Bromwich, 1991) (Figure 5.1a).
Des mesures effectuées sur un mètre de profondeur indiquent une densité variant entre 240 et
500 kg m−3 (Albert et al., 2004). Bien que notre estimation de la densité soit significativement
supérieure à la valeur minimale de densité mesurée dans cette région, elle se situe néanmoins
dans l’intervalle des densités mesurées.
La carte de densité estimée montre toutefois plusieurs erreurs d’estimation dans certaines
régions comme la péninsule antarctique, la région de Pôle sud ou encore la côte Est avec des
valeurs irréalistes inférieures à 100 kg m−3, 50 kg m−3. Ces valeurs correspondent à des zones
où aucun biais d’amplitude Crocus nul n’a pu être calculé quelle que soit la densité fixée dans
Crocus.
La densité de la neige surface du Pôle Sud est de l’ordre de 340 kg m−3 (Giovinetto et
Schwerdtfeger, 1965; Brandt et Warren, 1997), valeur plus de quatre fois supérieure à notre
densité estimée à 73 kg m−3.
Plusieurs raisons peuvent expliquer une si large différence. Le forçage diurne très faible à Pôle
sud induit une faible variation de la Ts pendant la journée et limite la performance de notre
méthode basée sur le cycle diurne de la Ts. Cela conduit également à une sensibilité extrême de
la densité au cycle diurne. À Pôle Sud, existent également des phénomènes de turbulence impor-
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tants proches de la surface provoqués par une variabilité spatio-temporelle à petite échelle du
vent (Aristidi et al., 2005) que le vent à 10 m d’ERA-Interim, avec lequel Crocus est forcé toutes
les 6h, ne reproduit pas. À cause de cette variabilité haute fréquence du vent, l’amplitude MO-
DIS observée chaque jour est plus forte que l’amplitude simulée Crocus, si bien que la médiane
de l’amplitude MODIS est également plus forte, ce qui conduit à une densité estimée très faible.
Figure 5.14 – Biais moyens du (a) minimum quotidien et du (b) maximum quotidien de la
Ts Crocus calculés, respectivement, à partir du minimum et du maximum quotidiens de la Ts
MODIS sur la période estivale (NDJF) entre 2000 et 2012.
La faible densité, autour de 100 kg m−3, estimée sur la côte Est entre la Terre Adélie et la
Terre de Guillaume II (Whilhem II land) semble irréaliste (Figure 1.2). Ces régions soumises à
de forts vents de surface présentent en réalité des densités autour de 450 kg m−3 (Gallet et al.,
2011; Verfaillie et al., 2012). Cette densité trop faible vient de la sous-estimation de l’amplitude
diurne par Crocus (Figure 5.11), produisant un biais d’amplitude Crocus négatif quelle que
soit la densité fixée (Figure 5.12). Dans un tel cas de figure, la valeur par défaut de la densité
estimée est fixée par notre méthode à 50 kg m−3.
L’origine de ces amplitudes Crocus trop faibles peut être la sous-estimation de la variabilité
temporelle intra-quotidienne du vent ERA-Interim sur le continent, accentuée sur les côtes,
notamment dans les zones de convergence des vents catabatiques (Rodrigo et al., 2012). Elle
peut également s’expliquer par un biais chaud de la Ts Crocus dans cette zone (Figure 3.4f),
conséquence de valeurs surestimées de la T2m ERA-i dues à la surestimation des flux turbu-
lents ERA-Interim (section 3.2.3.2). Du fait d’une plus forte stabilité atmosphérique lors des
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minimum de la Ts, ce biais chaud est plus fort dans une journée pour la Ts Crocus minimale
(Figure 5.14a) que pour la Ts Crocus maximale (Figure 5.14b) et crée par conséquent une
sous-estimation de l’amplitude Crocus.
5.5.3 Approche alternative
Afin d’améliorer les résultats, une nouvelle approche est testée. Elle vise à améliorer l’esti-
mation de l’amplitude MODIS en reconstituant un cycle diurne de la Ts MODIS complet sur
lequel baser notre calcul de l’amplitude. Pour cela, une reconstruction du cycle diurne, par
ajustement d’une sinusoïde, à la médiane horaire de la Ts MODIS est réalisée pour les mois
d’été (NDJF) entre 2000 et 2012 en chaque point du domaine et en chaque heure UTC. De ce
cycle diurne complet reconstruit, l’amplitude diurne est déduite.
Les mêmes structures spatiales de l’amplitude diurne, révélées par la méthode originale,
sont retrouvées par cette nouvelle méthode (non montré). Elles sont cependant perturbées,
dans certaines régions, par des valeurs non fiables de l’amplitude diurne MODIS reconstituée
correspondant à un faible nombre d’observations. En effet, les horaires de fauchée MODIS in-
duisent un faible échantillonnage en début d’après-midi, notamment aux basses latitudes, visible
sur la variation quotidienne du nombre d’observation MODIS (non montré). Pour éliminer les
points aberrants construits sur peu d’observations, on calcule en chaque point du domaine la
sinusoïde qui minimise les écarts au cycle diurne en pondérant par le nombre d’observations
ayant servis pour chaque heure à reconstruire la médiane de la Ts MODIS. La même méthode
est appliquée aux données Crocus préalablement filtrées par la présence des données MODIS.
La suite de cette nouvelle approche rejoint ensuite la méthode originale : la densité est
estimée à partir du biais d’amplitude Crocus calculé à partir de l’amplitude MODIS. La carte
de densité produite (Figure 5.15) montre moins de bruit près des côtes. On remarque également
une augmentation de la densité estimée en s’approchant du Pôle Sud, contrairement au résultat
de la méthode originale mais tout aussi incorrect. De nouveau, les erreurs sur la densité estimée
peuvent venir d’une mauvaise représentation de la variation temporelle intra quotidienne du
vent réel dans ERA-Interim. Avec la méthode originale, la variabilité du vent sous-estimée par
ERA-Interim conduisait à une valeur de l’amplitude médiane Crocus inférieure à l’amplitude
médiane MODIS quelle que soit la densité fixe appliquée, ce qui avait pour conséquence une
estimation trop faible de la densité à Pôle Sud. Dans ce cas ci, les variations de la Ts dues à
la variance du vent, a priori réparties aléatoirement dans la journée, viennent probablement
atténuer le cycle diurne MODIS reconstruit, alors que le cycle diurne de la Ts Crocus garde une
bonne signature diurne malgré une très faible amplitude près du Pôle Sud. Le biais d’amplitude
Crocus fortement positif, quelle que soit la densité fixée, induit alors une estimation trop forte
de la densité.
Cette approche alternative ne permet pas d’améliorer l’estimation de la densité selon notre
méthode d’inversion.
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Figure 5.15 – Densité estimée à partir du calcul de la sinusoïde de la Ts MODIS médiane et
de la sinusoïde de la Ts Crocus médiane.
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5.6 Conclusion
L’évaluation des amplitude MODIS effectuée pour les quatre stations du plateau antarctique
- South Pole, Kohnen, Plateau Station et Pole of Inacessibility - montre une faible corrélation
des amplitudes MODIS avec les amplitudes observées in situ, comprise entre 0,33 et 0,5, et un
biais moyen entre -0,65 et 0,67 °C. Ces résultats peuvent s’expliquer par la méthode de calcul
de l’amplitude diurne basée sur la détermination des extrêmes quotidiens de la Ts pouvant être
le résultat d’un cycle diurne de la Ts MODIS incomplet, d’erreurs de mesures dues à une mau-
vaise détection des nuages par MODIS ou encore d’erreurs de mesures in situ dues au givre.
Pour palier l’effet d’amplitudes MODIS extrêmes qui peuvent être erronées, cette étude utilise
l’amplitude MODIS médiane.
L’analyse de la variabilité spatiale et temporelle de l’amplitude diurne, faite à partir des
données MODIS sur le continent Antarctique, révèle une forte structuration spatiale tout au
long de l’année, indiquant l’influence d’un autre facteur que le rayonnement solaire sur l’ampli-
tude diurne de la Ts. Une étude conjointe de l’amplitude diurne, de la topographie du continent
et des champs de vents ERA-Interim montre une forte corrélation entre la vitesse du vent et
l’amplitude diurne. En augmentant les échanges turbulents entre la surface et l’atmosphère
et en densifiant le manteau neigeux, le vent diminue l’amplitude diurne de la Ts et justifie la
présence de fortes amplitudes diurnes au sommet des dômes et celle de faibles amplitudes en
aval.
L’évaluation de l’amplitude simulée par Crocus révèle une sous-estimation dont l’origine
provient très probablement des forçages ERA-Interim de la vitesse du vent à 10 m et de la T2m
utilisés par Crocus. Quant à l’amplitude ERA-Interim, elle montre la plus forte sous-estimation
de l’amplitude diurne, notamment marquée en hiver, période pendant laquelle la Ts ERA-i pré-
sente une variabilité quotidienne très faible due à la surestimation du flux de chaleur sensible
dont l’impact sur la variabilité de la Ts est amplifié en l’absence de forçage solaire. L’erreur de
paramétrisation des échanges turbulents dans ERA-Interim s’observe également à travers les
différences d’amplitude observées entre les données Crocus et les données ERA-Interim. Ces
différences peuvent aussi être favorisées par les schéma de neige différents de Crocus et IFS .
Malgré ses limitations, la méthode d’estimation de la densité par inversion de la relation
densité/amplitude diurne, présentée dans le chapitre IV, est appliquée à l’échelle du continent
Antarctique. Au préalable, une vérification de la relation monotone entre l’amplitude Crocus et
la densité, sur laquelle s’appuie notre méthode d’inversion, est réalisée à South Pole, Kohnen,
Plateau Station B, Pole of Inacessibility et Princess Elisabeth.
Elle montre des résultats positifs qui permettent de poursuivre l’application de notre méthode et
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déterminer pour chaque point de grille quelle densité minimise le biais entre l’amplitude Crocus
et l’amplitude MODIS. À partir d’une carte de biais d’amplitude Crocus, cette approche permet
de produire une estimation de la densité de surface du continent Antarctique.
On retrouve sur cette carte de densité estimée des structures marquées liées à des variations
d’amplitude diurne. Une comparaison en plusieurs points entre la densité estimée selon notre
méthode et des mesures de densités fournies par littérature révèle des densités estimées du
même ordre de grandeur que les densités observées. C’est le cas du sommet des crêtes et des
dômes, de la région de l’Antarctique de l’Est, présentant des mégadunes, et des régions côtières.
Cependant plusieurs erreurs apparaissent, notamment dans les régions de la péninsule an-
tarctique, du Pôle Sud et d’une partie de la côte Est, où les densités estimées peuvent être
quatre fois inférieures aux densités trouvées dans la littérature, et montrent, dans ces régions,
la limite de notre méthode d’estimation de la densité basée uniquement sur une inversion du
cycle diurne.
Les origines de ces erreurs sont multiples :
— l’imprécision de l’amplitude MODIS et la sous-estimation de l’amplitude Crocus obser-
vées dans leurs évaluations pouvant induire d’importantes erreurs dans l’estimation de la
densité en raison de l’extrême sensibilité de la densité au cycle diurne de notre méthode ;
— l’incertitude des réanalyses ERA-Interim observée à Dôme C dans le chapitre IV et
confirmée sur le reste du continent avec une forte sous-estimation de l’amplitude diurne
due à une absence de variation intra-quotidienne de la Ts ERA-i en hiver, conséquence
d’erreurs dans la paramétrisation des flux turbulents.
À ce stade, ni les simulations avec la version standard de Crocus, ni notre méthode d’inver-
sion de simulations idéalisées à densité fixe ne permettent d’obtenir une estimation réaliste de






L’évolution du climat est fortement liée aux régions polaires. Les grandes calottes glaciaires
influencent les composantes du système climatique telles que le cycle de l’eau en emprisonnant
ou libérant d’immenses quantités d’eau douce, le bilan radiatif grâce au fort albédo de la glace
et des surfaces enneigées et la circulation thermohaline à travers l’apport d’eau douce dans les
océans par la fonte ou le vêlage d’icebergs.
Un des enjeux des sciences du climat est donc de mieux comprendre la dynamique des calottes
glaciaires et leurs réponses au changements climatiques récents et futurs.
Depuis la fin de la dernière période glaciaire, les dernières grandes calottes glaciaires se
trouvent en Antarctique et au Groënland. Les observations satellites, nombreuses depuis quelques
années, et les simulations climatiques montrent une perte de masse de glace significative au
Groënland. La situation en Antarctique est plus complexe. Continent peu connu car isolé géo-
graphiquement, les processus qui contrôlent son bilan de masse sont encore mal compris. Avec
une incertitude de l’ordre de 0,1 mm an−1 (McMillan et al., 2014), le bilan de masse de l’An-
tarctique représente un défi important pour l’étude du climat antarctique.
Dans ce contexte, l’étude de la Ts du plateau antarctique connaît un intérêt grandissant de
la part de la communauté scientifique. En effet, en contrôlant fortement la température de la
neige jusqu’à des dizaines, voire des centaines, de mètres sous la surface, la Ts influence l’état
thermique de la calotte du plateau antarctique, sa dynamique et, par conséquent, son bilan
de masse. De plus, en agissant sur les émissions de flux thermiques infrarouges et sur les flux
turbulents de chaleurs sensibles et latents, la Ts est directement liée au bilan énergétique de
surface du plateau antarctique.
L’analyse de la Ts et l’étude des processus physiques à l’origine de sa variabilité participent
à l’amélioration de la compréhension du bilan énergétique de surface, étape nécessaire pour
déterminer l’état actuel de sa calotte et faire des prévisions sur sa potentielle contribution à
l’élévation du niveau des mers.
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Ma thèse participait à cet effort en s’intéressant aux différents facteurs contribuant à la
variabilité spatiale et temporelle du cycle diurne de la Ts en Antarctique.
Une observation du cycle diurne de la Ts, réalisée durant ma campagne d’été 2014-2015
à Concordia, a permis d’identifier la densité de surface parmi ces facteurs de variabilité. La
relation entre l’amplitude diurne de la Ts et la densité de surface s’explique par l’effet du
vent qui, en densifiant la surface du manteau neigeux, via le transport de la neige, favorise
la conductivité effective à l’intérieur du manteau, avec pour conséquence l’augmentation de
l’inertie apparente de la neige.
La densité de surface de la neige est une propriété physique essentielle pour le bilan d’énergie
du manteau neigeux car elle agit sur la profondeur de pénétration du rayonnement solaire et
la conductivité thermique du manteau. Cependant, la densité de surface ne peut actuellement
être estimée qu’à partir d’observations in situ, trop éparses pour permettre une cartographie
de densité sur le continent Antarctique.
Cette thèse cherchait ainsi à développer une méthode permettant d’estimer la densité de
surface à partir d’observations satellitaires de la Ts, en se basant sur la relation monotone
qu’entretiennent la densité de surface et l’amplitude diurne de la Ts, et produire ainsi une carte
de densté de surface du continent Antarctique.
Réaliser une estimation de la densité de surface à partir d’une analyse de la variabilité de
la Ts nécessitait avant toute chose des données satellitaires de Ts fiables et un modèle capable
de simuler correctement la Ts. Un travail d’évaluation de plusieurs jeux de données a donc
été engagé et a permis d’identifier la Ts MODIS et la Ts du modèle de neige Crocus comme
données de qualité sur lesquelles s’appuyer pour la suite de notre étude. Il a également mis en
évidence le biais chaud, de 3 à 6°C, de la Ts ERA-Interim sur le plateau antarctique dû à une
surestimation des flux turbulents de chaleur sensible ERA-Interim en conditions stables. Cette
étude, réalisant une évaluation des paramétrisations de surface de modèles météorologiques et
de réanalyses à partir d’une utilisation extensive d’observations satellitaires instantanées de la
Ts, a donné lieu à une publication : Fréville et al. (2014).
Au vue de l’importance, dans notre méthode, de simuler correctement l’impact de la densité
de surface sur l’amplitude diurne de la Ts, une évaluation de la sensibilité des simulations
Crocus à une variation de la densité de surface fut nécessaire. Une précédente étude, réalisée
à Dôme C par Libois (2014), avait mis en évidence une limite du modèle de neige Crocus ne
parvenant pas à simuler la formation de couches de neige à forte densité (ρ > 400 kg m−3)
en surface et mettait en cause une représentation de l’effet du vent sur le manteau inadéquate
dans Crocus. Pour contourner les erreurs de Crocus dans la représentation des phénomènes de
densification, des simulations idéalisées Crocus consistant à ne pas distinguer la valeur de la
densité de surface de celle de la densité en profondeur, ont été produites.
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L’évaluation de la sensibilité des simulations Crocus a été réalisée par comparaison avec des
observations in situ du cycle diurne de la Ts en janvier 2015, ce qui a nécessité une modification
du forçage atmosphérique dans Crocus avec un remplacement des données ERA-Interim par
des observations in situ. Le modèle Crocus a reproduit avec succès l’amplitude diurne d’une
surface de densité de l’ordre de 150 kg m−3.
Pour une surface de densité élevée, comprise entre 450 et 550 kg m−3, les simulations idéalisées
Crocus ont été comparées aux mesures de la Ts réalisées sur un dos de baleine et ont montré un
biais négatif de l’amplitude diurne, d’environ -1.5°C en moyenne, dont l’origine peut s’expliquer
par l’incertitude entourant la mesure de la densité in situ et les incertitudes liées aux conditions
de forçage au sommet du dos de baleine.
Les résultats positifs de l’évaluation de la sensibilité des simulations idéalisées Crocus à une
variation de la densité de surface ont permis l’application de notre méthode d’estimation de la
densité par inversion de la relation densité/amplitude diurne. Celle-ci consiste en l’identification
dans Crocus de la densité fixée associée à un biais d’amplitude nul des simulations idéalisées
Crocus calculé par rapport aux données MODIS.
Pour s’affranchir de problèmes liés à un forçage solaire insuffisant, la minimisation du biais
d’amplitude a été effectuée de novembre à janvier, pendant l’été austral.
Dans un premier temps réalisée à Dôme C, notre méthode a estimé avec succès la densité
de surface, avec une valeur estimée égale à 285 kg m−3, proche de la valeur mesurée in situ
(260 kg m−3).
Appliquée à l’échelle du continent Antarctique, elle a permis de remplir l’objectif de ma thèse
en produisant une carte de densité de surface. Son analyse montre des résultats positifs aux
sommets des crêtes et des dômes, dans certaines régions côtières et dans une zone de l’Antarc-
tique de l’Est présentant des mégadunes. Première cartographie de la densité en Antarctique,
ce résultat offre à la communauté scientifique un produit spatialisé de la densité de surface à
l’échelle du continent. Par la suite, si l’on parvient à améliorer notre méthode d’estimation de la
densité en résolvant les limites qui la contraignent, cette carte pourrait servir comme condition
initiale de densité de surface pour le modèle Crocus et, via l’influence de la densité de surface
sur la conductivité dans le manteau neigeux, permettre de meilleures simulations de la Ts.
En effet des erreurs ont été constatées dans la péninsule antarctique, dans la région du Pôle
Sud et sur une partie de la côte Est menant à une réflexion sur les différentes voies d’amélioration
de notre méthode d’estimation de la densité.
L’étude de cas à Dôme C a révélé l’effet positif de l’utilisation de mesures in situ comme
forçage atmosphérique dans Crocus, mais étant très rarement disponibles sur le continent, elles
ne permettent pas de remplacer les forçages fournis par les réanalyses. Pour pouvoir espérer
produire une bonne cartographie de la densité de surface, notre méthode nécessite un forçage
atmosphérique de qualité du continent, ce qui reste encore un défi pour les modèles météorolo-
giques. Notamment, il serait intéressant de tester notre méthode une fois achevée l’étude, initiée
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au CEPMMT suite à la publication de Fréville et al. (2014), visant à résoudre la surestimation
du flux de chaleur sensible sur le continent antarctique dans les réanlyses ERA-Interim (Dutra,
ECMWF technical report, 2015).
Les origines des sous-estimations de la vitesse du vent et de sa variabilité temporelle intra-
quotidienne dans les réanalyses ERA-Interim, déjà évoquées dans plusieurs études (Genthon
et al., 2010, 2013; Rodrigo et al., 2013), mériteraient également d’être analysées. Un remplace-
ment des champs de vent ERA-Interim, utilisés comme forçage dans Crocus, serait également
envisageable. Un travail d’évaluation de différents champs de vents avait d’ailleurs été réa-
lisé dans ce sens, mais actuellement les réanalyses ERA-Interim du CEPMMT présentent les
meilleures résultats (Dee et al., 2011).
Une autre piste serait de forcer le modèle Crocus à une fréquence plus élevée, passant d’un
pas de temps de 3h à 1h. Cette modification aurait l’avantage de mieux prendre en compte les
variations du flux radiatif SWdown en évitant les lissages fait toutes les 3 heures et ainsi mieux
estimer le maximum et le minimum quotidiens de la Ts sur lesquels se base notre estimation de
l’amplitude diurne.
Une voie ambitieuse serait également l’assimilation dans le modèle de neige Crocus d’ob-
servations satellitaires de la Ts, par exemple par le codage d’un filtre de Kalman univarié, qui
permettrait de mieux évaluer la densité de surface, voire les profils superficiels de la densité,
sur une dizaine de profondeur.
Enfin, cette nouvelle application des observations satellitaires de la Ts pour estimer la densité
superficielle grâce à un ajustement de simulations numériques idéalisées pourrait être étendue
à d’autres surfaces continentales dont on connaît mal la capacité et la conduction. Une telle
extrapolation ne serait possible qu’après mise en évidence d’une relation bijective entre les
propriétés de surface et l’amplitude diurne de Ts.
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Observation et simulation de la température de surface en Antarctique :
application à l’estimation de la densité superficielle de la neige
La situation en Antarctique est complexe. Continent peu connu et isolé géographiquement, les
processus qui contrôlent son bilan de masse et son bilan d’énergie sont encore mal compris.
Dans ce contexte, l’étude de la température de surface connaît un intérêt grandissant de la part
de la communauté scientifique.
En effet, en contrôlant fortement la température de la neige jusqu’à des dizaines, voire des
centaines, de mètres sous la surface, la température de surface influence l’état thermique de
la calotte du plateau antarctique, sa dynamique et, par conséquent, son bilan de masse. De
plus, en agissant sur les émissions de flux thermiques infrarouges et sur les flux turbulents de
chaleurs sensibles et latents, la température de surface est directement liée au bilan énergétique
de surface du plateau antarctique.
L’analyse de la température de surface et l’étude des processus physiques à l’origine de sa va-
riabilité participent à l’amélioration de la compréhension du bilan énergétique de surface, étape
nécessaire pour déterminer l’état actuel de sa calotte et faire des prévisions sur sa potentielle
contribution à l’élévation du niveau des mers.
Ce travail de thèse participe à cet effort en s’intéressant au cycle diurne de la température
de surface et aux différents facteurs contribuant à sa variabilité spatiale et temporelle sur le
plateau antarctique.
Il débute par une évaluation de différentes données entre 2000 et 2012 montrant le bon potentiel
de la température de surface MODIS qui peut, dès lors, être utilisée comme donnée de référence
pour l’évaluation des modèles et réanalyses. Un biais chaud systématique de 3 à 6°C de la
température de surface dans la réanalyse ERA-interim est ainsi mis en évidence sur le plateau
antarctique.
L’observation du cycle diurne de la température de surface a, quant à elle, permis d’identifier la
densité superficielle parmi ses facteurs de variabilité. Sur les premiers centimètres du manteau
neigeux où se concentrent la majorité des échanges de masse et d’énergie entre l’atmosphère et la
calotte antarctique, la densité de la neige est une donnée cruciale car elle agit sur l’absorption du
rayonnement solaire dans le manteau neigeux mais également sur la conductivité thermique du
manteau et donc sur la propagation de la chaleur entre la surface et les couches en profondeur. La
densité superficielle de la neige présente cependant de nombreuses incertitudes sur sa variabilité
spatio-temporelle et sur les processus qui la contrôlent. De plus, ne pouvant être mesurées qu’in
situ, les données de densité superficielle en Antarctique sont restreintes géographiquement.
Cette thèse explore une nouvelle application de la température de surface consistant à estimer
la densité superficielle de la neige via une méthode d’inversion de simulations numériques. Une
carte de densité superficielle en Antarctique a ainsi pu être produite en minimisant l’erreur de
simulation sur l’amplitude diurne.
